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De nombreuses études anciennes se sont intéressées à l’histoire et à la formation du relief 
armoricain (Puillon-Boblaye, 1827 ; Barrois, 1897d ; De Martonne, 1906). Des études récentes en 
géomorphologie menées à terre en Bretagne (Bonnet, 1998) à partir de données de terrain, d’imagerie 
satellitaire et de topographie numérique (figure 1.a), ont confirmé que le Massif Armoricain a subi 
depuis le passage Pliocène-Pléistocène (2.5 millions d’années) une surrection différentielle croissante 
du Sud vers le Nord en réponse à une compression NW-SE (Bevan & Hancock, 1986 ; Muller et al., 
1992 ; Hibsch et al., 1993 ; Bonnet, 1998). Cette surrection confirmée par les données de sismicité 
naturelle (sismicité instrumentale 1962-1993 ; LDG/CEA) et les données de nivellement (Lenôtre et 
al., 1999), est accommodée le long d’accidents transverses (figure 1.a) de direction NW-SE 
(fractures « Kerforne ») et de failles associées au Cisaillement sud-armoricain (C.S.A.). Le Massif 
Armoricain au relief très asymétrique caractérisé par une ligne de partage des eaux décentrée vers le 
Nord, est un domaine en surrection/érosion (figure 1). Ce soulèvement a provoqué la réorganisation 
partielle des réseaux fluviatiles régionaux (Bonnet, 1998 ; Bonnet et al., 2000 ; Guillocheau et al., 
1998, 2000), qui a elle-même entraîné (figure 1.d) :  
(1) l’érosion des dépôts antérieurs (méso/cénozoïques) ; 
(2)  l’incision des reliefs au Nord et l’absence de remplissage sédimentaire dans les vallées 
nord-armoricaines ; 
(3) le dépôt d’une nouvelle couverture sédimentaire aujourd’hui ennoyée et scellée par les 
dépôts post-glaciaires en domaine côtier sud-armoricain.  
L’histoire récente du Massif Armoricain est à rechercher dans cette nappe sédimentaire 
côtière sud-armoricaine préservée entre la côte actuelle et l’isobathe 50 m (Proust, 1999).  
Les premières connaissances de géologie sous-marine du domaine littoral sud-armoricain 
portent principalement sur la lithologie des formations sédimentaires et accessoirement sur celle du 
socle immergé. Ces données, compilées sur les premières cartes hydrographiques de la Marine, ont 
été publiées de façon systématique dans les années 1820 sous la direction de Beautemps-Beaupré. 
Les premières publications académiques importantes sur le socle en mer datent du début du XXe 
siècle : Pervinquière (1910) décrit les premiers dragages sur le plateau de Rochebonne, Ferronière 
(1921), après Barrois (1897a, b), publie la première carte géologique au 1 : 500 000 de la région du 
Mor braz (Baies de Quiberon et Vilaine), prolongeant ainsi en mer les structures connues à 






















Coupe topographique du Massif Armoricain montrant 
une ligne de partage des eaux décentrées vers le Nord 
 Tectonique de basculement : 
- soulèvement de la marge Nord
- affaissement de la marge Sud
Figure 1 :  Cadre morpho-tectonique de l'étude
(d'après Bonnet, 1998 & Proust, 1999)
Principaux alignements structuraux replacés







































Données des années 1970
(BRGM, Delanoë, Vanney)














Figure 2 : Carte géologique des fonds du Mor bras 
(d'après Ferronière, 1921)
Cordons  de galets
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Ferronière (1921) décrit les différents types de dépôts et note plus particulièrement au NW de 
Belle-île et au SW du Banc de Guérande la présence de cordons de galets fossiles. Il interprète ces 
dépôts comme pouvant correspondre à d’anciennes lignes de rivage (figure 2). 
Dans les années 1970, de nombreuses campagnes de sismique réflexion (figure 3) et de 
sondages en domaine côtier ont permis d’établir le cadre géologique et structural du socle ancien et 
des formations post-paléozoïques de la marge sud-armoricaine. A partir de ces données, une première 
reconstitution des réseaux hydrographiques fossiles (figures 3 et 4) et une estimation des 
remplissages de paléovallées ont été réalisées (Horn et al., 1966 ; Bouysse & Horn., 1968 ; Boillot et 
al., 1971 ; Delanoë et al., 1972 ; Bouysse et al., 1974 ; Pinot, 1974 ; Lefort, 1975 ; Delanoë & Pinot 
1974, 1977 ; Vanney, 1977). 
Depuis les années 1980, les nombreux progrès technologiques (positionnement GPS, 
traitement numérique des données sismiques etc.) ont permis d’améliorer la précision et la résolution 
des investigations de sub-surface (Braaksma et al., 2003 ; Proust et al., 2001b ; Gibert et al., 2002 ; 
Mahieux et al., 1998). Parallèlement, le développement des concepts de stratigraphie séquentielle 
donnait accès à une nouvelle compréhension des mécanismes sédimentaires, notamment ceux à la 
transition terre-mer (Sloss, 1988 ; Proust, 1990 ; Proust et al., 1990 ; Proust, 1995 ; Proust & 
Deynoux, 1994, Proust et al., 2001a). 
Dans ce contexte, cinq nouvelles campagnes de sismique monotrace Très Haute Résolution 
(THR, voir en annexe) ont été menées sur le domaine submergé sud-armoricain entre 1999 et 2002 , 
totalisant 3000 km de profils (Proust, 1999 ; projet PRIR). Ces campagnes ont permis de préciser 
l’architecture des dépôts préservés entre la côte et l’isobathe 50 mètres au débouché des principales 
vallées sud-bretonnes (Odet, Blavet, rivière d’Etel, Vilaine). De nouvelles cartes permettent de 
préciser l’extension de la couverture cénozoïque (Tertiaire et Quaternaire), sur lequel plusieurs 
réseaux hydrographiques fossiles sont mis en évidence. 
L’attention a été focalisée sur les paléovallées au Quaternaire, à travers deux axes 
principaux :  
(1) Construire un modèle cohérent des vallées, incluant la surface d’incision et les unités acoustiques 
de remplissage. Ce modèle permet de discuter la dynamique sédimentaire et stratigraphique à la 
transition terre-mer (notamment l’enregistrement des paléoenvironnements et de la 
paléomorphologie côtière). 
(2) Etendre au domaine marin les profils longitudinaux des principaux fleuves côtiers. Ces profils 
permettent de discuter de l’ajustement des fleuves au niveau de base, et notamment la réponse 
aux mouvements tectoniques. 
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Les résultats permettent de : 
(1) Discuter l'importance relative des facteurs tectoniques, eustatiques, climatiques et 
morphologiques dans la genèse et l’architecture des dépôts quaternaires dans un contexte de 
soulèvement de faible amplitude. 
(2) Proposer un modèle d'évolution du relief de cette zone submergée en relation avec l'histoire 
récente du Massif Armoricain. 
 
Ce travail a été réalisé dans le cadre d'un Projet de Recherche d’Intérêt Régional (PRIR) 
proposé par Géosciences–Rennes–CAREN, coordonné par J.-N. PROUST et intitulé 
COTARMOR : le domaine côtier péri-armoricain : état ancien, état actuel et prévisions d’évolution 
pour le 21ème siècle. Ce projet, financé par la Région Bretagne, a été mené à bien grâce à une 
collaboration multipartite : Université de Rennes 1, Université de Bretagne Sud, Université de Caen, 
Université de Bretagne Occidentale, B.R.G.M., IFREMER, EPSHOM et CNRS/INSU. 






D'après Horn et al., 1966
Bouysse et al., 1968






















































































D'après Delanoë et al., 1972, 1975, 










































































et prélèvements de roches
Figure 3 : Plan de position des profils sismiques réflexion continue en Bretagne mérionale,
(Penmarc'h et Belle-île) et exemple de résultats de prospection sismique au Nord de Groix

























CADRE REGIONAL DU DOMAINE COTIER 
SUD-ARMORICAIN 
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Ce premier chapitre est consacré à la localisation et aux principales caractéristiques 
géologiques et morphologiques de la zone d’étude. Les principales oscillations climatiques et 
eustatiques ainsi que l’histoire tectonique du Massif Armoricain depuis le Tertiaire à l’actuel y sont 
rappelées. 
 
A. LOCALISATION ET PHYSIOGRAPHIE DE LA ZONE D’ETUDE 
 La zone d’étude se situe au Sud du Massif Armoricain dans la partie septentrionale de la 
marge océanique armoricaine. Elle est comprise entre 4°20 W et 2°30 W de longitude et 47°45 N et 
47°15 N de latitude Nord. Elle s’étend de la pointe de Penmarc’h à l’Ouest à la pointe du Croisic à 
l’Est (figure I.1). Trois grands ensembles « physiographiques » caractérisent la marge sud-
armoricaine : les « régions intérieures », les « régions centrales » et « les régions extérieures » 
(Vanney 1977 ; figure I.2). 
Les « régions intérieures » ou « précontinent breton » de Pinot (1974) se situent entre la côte 
et l’isobathe –50 m et constituent le cœur de notre étude. Ces régions intérieures, d’une largeur de 5 à 
14 km, comprennent deux parties :  
- Une partie amont dont la profondeur n’excède pas 25 m, constituée de baies (Concarneau, 
Lorient, Quiberon et Vilaine) ; 
- Une partie aval, parsemée d’îles (Glénan, Groix, Houat, Hoëdic…) et de hauts fonds (Basse 
Jaune, Toulven etc ; plateaux des Birvideaux, de l’Artimon, du Four etc.), alignés N120 
parallèlement au C.S.A. ou plus rarement N30-60 et séparés les uns des autres par des vallées 
fossiles incomplètement comblées (fosse de Kornog, passage de la Teignouse) (Ferronière, 
1922 ; Guilcher, 1948 ; Pinot, 1947 ; Vanney, 1977). 
Les « régions centrales » s’étendent sur 80 km de large, entre 50 m et 110 m de profondeur. 
Elles comprennent trois grands ensembles : 
- Un premier ensemble composé de « roches » isolées (Vanney, 1977), telles que : le « plateau 
de l’île d’Yeu » situé entre 60 et 100 m de profondeur, le plateau de Rochebonne (socle cristallin) 
























































































































- Un deuxième ensemble composé de vastes plans inclinés (15 000 km2) recouverts de 
graviers et de sables roux appelé « Glacis-plaines ». Il s’agit des « Glacis-Plaines » de Belle-
île, de l’île d’Yeu et du Nord de l’Aquitaine, situés à une profondeur comprise entre 30 et 50 
mètres (Vanney, 1977). 
- Un troisième ensemble composé d’une ceinture de sables fins et de vases, s’étend de la Baie 
d’Audierne au plateau de Rochebonne entre 70 et 120 mètres de profondeur appelé « Grande 
Vasière » (Delesse 1871 cité par Vanney, 1977). Le terme de « Grande Vasière » est toutefois 
impropre car le sédiment est composé en moyenne de 1.83% de graviers, 78% de sables et 
19.33% de pélites. Il s’agit donc plutôt d’un corps sableux (Vanney, 1977). 
Les « régions extérieures » correspondant aux secteurs les plus étendus et les plus éloignés 
comprennent trois régions distinctes :  
- La plate-forme externe, comprise entre les isobathes 100 m et 200 m, d’une largeur 
d’environ 80 km présente une pente inférieure à 0.5m/km ; 
- La pente continentale comprise entre les isobathes 200 m et 4000 m s’étend du plateau de 
Mériadzek au NW, jusqu’au Canyon de cap Ferret au SE ; 
- Le glacis continental, en dessous de 4000 m, d’une longueur de 500 km, d’une largeur 
d’environ 100 km correspond à la zone de transition avant la plaine abyssale (figure I.2). 
 
B. CONTEXTE GEOLOGIQUE REGIONAL 
 La description géologique qui suit a pour but de rappeler les grands traits géologiques du 
socle protérozoïque, paléozoïque et de la couverture cénozoïque du Massif Armoricain. 
 
1. Le socle protérozoïque et paléozoïque 
Le Massif Armoricain correspond à un domaine de socle bordé par trois 
bassins sédimentaires, le bassin de Paris à l’Est, le bassin de la Manche occidentale au Nord et le 
Bassin Aquitain au Sud. Il se prolonge vers l’Ouest sous les sédiments de la marge armoricaine. Ces 
limites ne traduisent pas l’extension véritable du Massif Armoricain : Il se prolonge au Nord jusqu’à 
l’anomalie gravimétrique et magnétique de la Manche, à l’Est vers l’anomalie magnétique du Bassin 
de Paris ; au Sud il se poursuit sous la couverture sédimentaire jusqu’à l’anomalie d’Audierne et 




Figure I.2 : La marge sud-armoricaine et les régions physiographiques


































































































































(Découpage proposé selon Werber et al., 1980 à partir des provinces gravimétriques,




Bâti armoricain à l'affleurement
Bâti armoricain immergé et/ou
recouvert de sédiments mésozoïques
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L’histoire géologique du socle armoricain est, pour l’essentiel, le résultat de deux évolutions 
géodynamiques successives : l’orogenèse cadomienne (620 à 540 Ma) et l’orogenèse hercynienne 
(440 à 280 Ma). Ces orogenèses déterminent les grandes caractéristiques actuelles du Massif 
Armoricain (Le Corre et al., 1991) qui comprend quatre grands domaines : les domaines nord-
armoricain, nord-ouest-armoricain, médio-armoricain et sud-armoricain.  
Le domaine nord-armoricain est composé de roches sédimentaires et volcano-sédimentaires 
d’âge protérozoïque supérieur, recoupées par des granitoïdes et en partie métamorphisées lors de 
l’orogenèse cadomienne. Les effets de l’orogenèse hercynienne y sont réduits (filons de dolérites). 
Le domaine Nord-Ouest Armoricain est composé de roches métamorphiques et de granitoïdes 
qui forment le « Léon métamorphique » essentiellement hercynien. 
Le domaine médio-armoricain (figure I.4) est caractérisé par des formations sédimentaires 
briovériennes, peu déformées par l’orogenèse cadomienne et surmontées en discordance par les 
séries sédimentaires ordoviciennes à carbonifères. Ces formations sont plissées et affectées par une 
schistosité et un métamorphisme de bas-grade au Carbonifère, contemporains de la mise en place des 
granites hercyniens. Cette partie centrale est limitée au Nord par le Cisaillement Nord-Armoricain 
(C.N.A.) et au Sud par le Cisaillement Sud-Armoricain (C.S.A.). 
Le domaine sud-armoricain est constitué de granitoïdes et de roches métamorphiques 
contemporains de l’orogenèse hercynienne (figure I.4), où les formations sédimentaires 
protérozoïques et paléozoïques sont peu représentées voire absentes (figure I.4). Il comprend deux 
accidents structuraux majeurs : le Cisaillement Sud-Armoricain (C.S.A.) et l’Escarpement Sud-
Armoricain (E.S.A.) (figure 1). Le C.S.A. s’étend de la pointe du Raz au Massif central et l’E.S.A., 
des îles de Glénan au Glacis-plaine de Belle-île (Vanney, 1977). Ces accidents ont fonctionné en 
décrochements ductiles dextres (Gapais & Le Corre, 1990) avec des déplacements supérieurs à la 
centaine de kilomètres (Jégouzo & Rossello., 1988). Le socle armoricain est pénéplané durant le 
Stéphano-Permien jusqu’au Trias puis recouvert par les premières formations méso / cénozoïques. 
La fracturation du socle est caractérisée par trois principales familles de failles : une direction 
moyenne N30 (héritage cadomien), une direction N120 (héritage hercynien) et enfin une direction 
N160 (d’âge triasique) (Vigneresse, 1988 ; Le Corre et al., 1991 ; Caroff et al., 1995). Ces directions 





2. La couverture sédimentaire cénozoïque 
Sur le Massif Armoricain émergé, aucune formation d’âge Mésozoïque n’a été identifiée. Les 
reconstitutions paléogéographiques font généralement apparaître le Massif Armoricain comme une 
« île » entourée par un domaine maritime plus ou moins étendu depuis 240 millions d’années 
(Ziegler, 1990 ; Dercourt et al., 2000). Cependant, des études récentes suggèrent l’existence d’une 
couverture jurassique, actuellement érodée, sur le Massif Armoricain continental (Wyns et al., 2002 ; 
Barbarand cité par Guillocheau et al., 2003). 
L’épaisseur et la continuité latérale de la couverture cénozoïque du Massif Armoricain sont 
beaucoup plus importantes en mer qu’à terre. Ces séries épaisses de quelques mètres et souvent 
lacunaires à terre (Durand, 1960a) présentent une épaisseur parfois supérieure à 1000 mètres en 
Manche occidentale et à la rupture du plateau continental (puits PENMA 1, figure I.5, Thomas, 
1999). Elles comprennent des sédiments marins ou continentaux, voire des altérites, datés du 
Paléogène au Quaternaire et décrits entre autres par Gros & Limasset (1984), Wyns, (1991), Thomas 
(1999), Brault (2002), Brault et al. (2003), Guillocheau et al. (2003) (figure I.6 & I.7). 
Les grands traits de l’évolution cénozoïque du Massif Armoricain présentés ci-dessous ont été 
reconstitués à partir des travaux de Thomas, (1999); Brault, (2002) ; Guillocheau et al., (2003) ; 
Brault et al., (2003) (figure I.6 & I.7). 
La lithologie et le contexte de dépôt des formations cénozoïques seront brièvement rappelés. 
Ces données ont été rassemblées sous la forme d’une figure synthétique (figure I.6) et de deux 
coupes géologiques simplifiées (figure I.7) rappelant le contexte climatique, tectonique et les types 
de dépôts du Crétacé au Pliocène. Les lieux d’observation des sédiments concernent le plateau sud-
armoricain et l’actuel domaine émergé du Massif Armoricain. Nous regrouperons sous le vocable 
« région Estuaire de la Loire », l’ensemble des bassins cénozoïques situés à proximité de ce fleuve : 
il s’agit des bassins de Saffré, de Savenay, des Essarts, et de Campbon (voir détails dans Thomas, 
1999 et Brault, 2002). 
 
Le Paléocène 
Le Paléocène reconnu dans le sondage PENMA1 (figure I.5) est constitué de faciès crayeux 
plus ou moins argileux interprétés comme représentatifs d’un milieu de plate-forme externe en 




Figure I.4 :  Carte géologique simplifiée au Sud du Massif Armoricain




L’Yprésien, essentiellement terrigène a été caractérisé sur la marge sud-armoricaine 
(figure I.5, Lucas, 1995 ; Thomas, 1999) et dans la région de l’estuaire de la Loire (figures I.6 & I.7 ; 
Durand, 1960a,b ; Gros & Limasset, 1984 ; Borne, 1986). Il s’agit de séries terrigènes transgressives 
en onlap sur le Crétacé et sur le socle armoricain (Guillocheau et al., 2003). Elles sont préservées au 
contact socle couverture au Sud du C.S.A. soit dans des paléovallées, soit dans des grabens tertiaires 
(Gros & Limasset, 1984 ; Thomas, 1999; Guillocheau et al., 2003). 
Le Lutétien inférieur a été reconnu dans deux gisements, l’un en Bretagne Nord (Tréguier, 
calcaire bioclastique à Nummulites laevigatus, Lefort, 1970), l’autre en Bretagne Sud (Quiberon, 
calcaire à Nummulites brongniarti, Durand, 1960a). La révision des échelles biostratigraphiques 
(Hardenbol et al., 1998 cité par Guillocheau et al., 2003) conduit à une réattribution des calcaires 
bioclastiques (calcaires et sables à Nummulites brongniarti) qui, classiquement attribués au lutétien 
supérieur, indiquent plutôt, un âge bartonien inférieur à moyen. L’interprétation de la microfaune 
semblerait donc plutôt indiquer un âge Bartonien pour le gisement de Quiberon (Guillocheau et al., 
2003). 
Le Bartonien a été mis en évidence le long de l’accident Quessoy/Essarts (Gros & Limasset, 
1984), dans la région de l’estuaire de la Loire (figures I.6 & I.7), sur la bordure orientale du Massif 
Armoricain (Maine et Anjou) et sur le plateau continental sud-armoricain (figure I.5) (Thomas, 
1999 ; Brault, 2002). Il s’agit de calcarénites et de calcaires bioclastiques à Nummulites brongniarti, 
qui reposent directement sur le socle et le Crétacé (figure I.4 & I.5) et ceinturent le Massif 
Armoricain (Bouysse & Horn, 1968, 1972). 
Le Priabonien a été identifié le long de la faille de Quessoy/Nort sur Erdre, dans les bassins 
de Ceaucé et de Rennes, et au Sud de Quimper (Thomas, 1999 ; Brault, 2002). Il s’agit de sédiments 














Paléogène supérieur - Eocène inférieur
Crétacé supérieur - paléogène inférieur
Eocène - Oligocène
Crétacé inférieur (Albien - Cénomanien)
Miocène supérieur - Pliocène











Eocène moyen et supérieur
Miocène supérieur - Pliocène
Miocène inférieur et moyen
Oligocène (baie de Concarneau)
Figure I.5 :  La couverture sédimentaire au sud-ouest
du plateau sud-armoricain : 
A. Carte géologique simplifiée
B. Coupe NE-SW de la marge SW armoricaine en position 1 sur la carte A
Interprétation de Lucas, 1995 & Guillocheau et al., sous presse)
(modifié d'après Thomas, 1999)
ms temps double









































Le caractère souvent azoïque de ces formations littorales ne permet pas de réaliser des 
corrélations à l’échelle régionale (Morzadec, 1973), d’autant plus que des mouvements tectoniques 
ont affecté le Massif Armoricain dès le Pléistocène moyen en Bretagne (Bonnet, 1998 ; Bonnet et al., 
2002) et dans le Cotentin (Baize, 1998). Enfin, des formations périglaciaires, abondantes au Nord de 
la Bretagne se sont déposées pendant les phases froides. Il s’agit de coulées de solifluxion (heads), de 
limons et de loess (Barrois, 1897c ; Milon & Dangeard, 1928 ; Morzadec-Kerfourn, 1973, 1974 ; 
Laudridou, 1985 ; Hallegouët & Van Vliet-Lanoë, 1989 ; Van Vliet-Lanoë et al., 1995 ; Van Vliet-
Lanoë, 1996). Au Sud, les coulées de solifluxion sont moins abondantes, les dépôts de type éolien 
peu représentés et seuls de nombreux galets éolisés affleurent à la surface des sols anciens (région de 
Lorient, Morzadec, 1973). 
Le Pléistocène est signalé en mer (figure I.8) dans les grands bancs sableux des approches 
occidentales de la Manche (Berné et al., 1998 ; Reynaud et al., 1999a,b,c), dans la fosse centrale de 
la Manche (Pléistocène inférieur et supérieur, Lericolais, 1997), sur toute la bordure côtière sud-
armoricaine entre les isobathes 0 et 50 mètres (Pléistocène moyen, Proust et al., 2001) et dans 
l’estuaire de la Loire (Barbaroux et al., 1980). Il s’agit dans la fosse de la Manche de formations 
sédimentaires de type alluvial sans plus de précisions (Lericolais, 1997), de dépôts fluviatiles et 
tidaux en Baie de Vilaine (Proust et al., 2001) et de dépôts fluvio-marins dans l’estuaire de la Loire 
(Barbaroux et al., 1980). 
 
L’Holocène 
Les dépôts holocènes sont abondants sur le Massif Armoricain. Ils affleurent dans la région 
du Trégor, dans les Monts d’Arrée et la Montagne Noire sur la bordure marine actuelle du Massif 
Armoricain. 
Les dépôts continentaux comprennent des alluvions (région du Trégor), de la tourbe (Monts 
d’Arrée et Montagnes noires), et des dépôts fluviatiles sur les pentes des bassins versants actuels 
(Morzadec, 1973, 1974). 
Les dépôts marins littoraux couvrent la période climatique Boréal à l’actuel (figure I.10). 
Les dépôts contemporains de la période climatique Boréal (8 900 BP-7 800 BP), sont caractérisés par 
une sédimentation argileuse riche en matière organique. Ils sont préservés dans le fond des baies 
actuelles (Morzadec, 1973, 1974 ; Guillaume-Bruno, 1972 ; Visset et al., 1996). Les dépôts 
contemporains de la période climatique Atlantique (climat tempéré) (7 800 BP-5 700 BP) se 
caractérisent par des dépôts de sables fins et d’argiles, ils sont préservés dans les vallées « côtières ». 



































































































































































- Altitude du Massif Armoricain : 340 m
par rapport au niveau marin actuel
- Erosion des sédiments crétacés
















































et argiles de la baie
de Bourgneuf
Sables et argiles kaoliniques
(faciès lacustres)
Estuaire de la Loire
Lutétien sup ?
Estuaire de la Loire
Trinité Porhoët
Tectonique très localisée


















Nort-sur-Erdre- Bassin de Rennes
Est de la faille de Quessoy/
Nort-sur-Erdre- Bassin de Rennes
bassin du Quiou/Tréfumel
Est de la faille de Quessoy/














- Baie de Concarneau
Priabonien
Faille de Quessoy/
Nort-sur-Erdre - Bassin de Rennes
Estuaire de la Loire
Rupélien (Stampien)









au Rupélien très limité : 
- Discordances angulaires
visibles dans le Rupélien
du Bassin de Rennes et
en Baie de Concarneau entre






aux dépôts de l'Oligocène inférieur)
- Baie de Concarneau émergée
à la fin du Bartonien
W Penmarc'h
W Penmarc'h
Aquitanien et Miocène moyen
Aquitanien







Gahard (Nord de Rennes)





Bordure externe du plateau
et talus continental










d'une chute du niveau marin
relatif à la fin
de l'Oligocène
Réchauffement
au début du miocène
inférieur
- Au miocène supérieur, 2 pics d'abaissement
du niveau marin relatif
- chute tortonienne (incision 20 m) puis 
chute messinienne





longueur d'onde au début
 du Miocène supérieur
Formations du Miocène localisées :
 
- vallées fossiles
- L'incision de ce paléoréseau compris entre
l'Eocène et le Miocène moyen pourrait être reliée
à la chute du niveau marin relatif
- onlap généralisé de la bordure sud armoricaine
au Campanien
- onlap généralisé de la bordure sud armoricaine




- Ennoiement par la mer d'une partie ou de la totalité
d'un domaine armoricain partiellement
ou totalement aplani
(ennoyage à relier à la transgression débutant à l'Albien
et s'achevant durant le Campanien)
- limite Crétacé-tertiaire en France : 
déformation grande longueur d'onde, faible amplitude
(compression N-S / convergence Afrique/Eurasie)
- 2 pics de transgression (Yprésien inf et sup)
- Dépôts yprésiens comblent de larges vallées fossiles
Quiberon ?
Calcaires bioclastiques
- Le Bartonien postérieur aux sables et
calcaires à N.brongniarti marque une
régression marine
-  Au Bartonien, seules les bordures du
domaine armoricain sont ennoyées
- Au Priabonien, ennoyage du domaine central
(dépression de Rennes et du domaine oriental
(NO de Brest et Guiliers)




- En Baie de Concarneau, l'Oligocène supérieur comble
des chenaux fossiles (ou vallées fossiles ?)
au toit du bassin éocène déjà déformé
- Le Massif armoricain, en tant que bordure continentale
de ces bassins (Marge sud armoricaine et Manche
occidentale) enregistre les hauts niveaux marins relatifs. 
les bas niveaux marins relatifs sont enregistrés en mer
Mio-Pliocène
Les formations du Mio-Pliocène
connues sous le nom de "sables rouges"
 et "faluns redonniens"
s'étendent du Tortonien au Piacenzien
Sables, graviers et argiles
Altitude la plus basse du tertiaire : 60 m







- Basculement vers le Sud
de l'ensemble du
plateau continental
Figure I.6 : Contexte climatique, tectonique et 
sédimentaire du Paléocène au Mio-Pliocène
- Durant tout le Paléogène, Les bassins en bordure du
Massif armoricain enregistrent
une succession continue
- inondation eustatique du Miocène moyen
en relation avec la grande transgression eustatique
Oligocène-Miocène moyen
(+/- 140-150 m selon Haq et al., 1987)




Le Mio-Pliocène comble (Réguiny) une 
vallée incisée du Tortonien basal
-(1) Sables rouges Mio-Pliocène
préservés dans vallées incisées
(10 à 20 mètres de remplissage-
largeur : 700 mètres)
- (2) Faluns redoniens









































































































































Socle protérozoïque et paléozoïque
Coupe géologique simplifiée des formations
sédimentaires préservées en mer
sur la marge sud-armoricaine
(d'après puits Penma 1 ; Lucas, 1995 ; Thomas, 1999)
Coupe géologique simplifiée des formations
sédimentaires préservées à terre
































avec remplissage de sables rouges
au sommet
Figure I.7 : Coupes géologiques simplifiées illustrant les principaux faciès caractéristiques




L’Oligocène inférieur (Rupélien ou Stampien), très peu représenté, est signalé à terre le long 
de l'accident Quessoy/Nort-sur-Erdre et dans le Bassin de Rennes (figures I.6 & I.7). Il est caractérisé 
par des faciès lacustres puis palustres surmontés par des dépôts marins (Ollivier-Pierre et al., 1993 ; 
Guillocheau et al., 2003). Il existe en mer, au sud-ouest de Belle-île (Banc Bertin ; Delanoë, 1988) 
sous la forme de marnes discordantes sur l’Eocène supérieur. Il est signalé sur le plateau armoricain 
par forage, (puits PENMA 1, Lucas, 1995 ; Thomas, 1999) sous forme de vases carbonatées 
(figures I.5 ; I.6 ; I.7). 
L’Oligocène supérieur (Chattien) est connu exclusivement en bordure du plateau continental 
sud-armoricain au puits PENMA 1 (Lucas, 1995 ; Thomas, 1999), et en Baie de Concarneau 
(Delanoë et al., 1976) sous la forme de calcaires bioclastiques littoraux (figure I.5). En Baie de 
Concarneau ces calcaires bioclastiques sont préservés dans des « chenaux » au toit du bassin éocène 
déformé (Delanoë, 1988). 
 
Le Miocène 
Le Miocène inférieur (Burdigalien, Aquitanien, figures I.6 & I.7) est connu à terre 
uniquement au Nord de Rennes, dans un affleurement daté du Burdigalien (Alvinerie et al., 1992 cité 
par Guillocheau et al., 2003). Il est signalé en mer sur le plateau armoricain dans un forage, puits 
PENMA 1 (figure I.5 ; Lucas, 1995 ; Thomas, 1999) et par dragage (Andreieff et al., 1968a), sous 
forme de dépôts datés de l’Aquitanien. Il s’agit de boues terrigènes plus ou moins carbonatées et de 
calcaires à Operculines comparables à ceux découverts à l’Ouest de Penmarc’h (île de Sein - Bouysse 
& Horn, 1968) et de sables carbonatés en Baie de Concarneau (Delanoë et al., 1976). 
Le Miocène moyen (Langhien-Serravallien ou Helvétien) affleure à terre à l’Est de la faille de 
Quessoy/Nort-sur-Erdre reposant directement sur les formations du Rupélien (figure I.6 & I.7). Il est 
constitué de faluns et sables coquilliers de couleur jaunâtre (Durand, 1960a,b). Il est signalé en mer, 
sur le plateau sud-armoricain. Il s’agit de boues calcaro-argileuses (puits PENMA1 - Lucas, 1995 ; 
Thomas, 1999), de carbonates et de grès conglomératiques (Vanney, 1972 ; Klingebiel et al., 1970 
cité par Brault, 2002). 
Le Mio-pliocène et le Pliocène 
Les sédiments miocènes sont surmontés par des dépôts d’âge incertain, probablement Mio-
pliocènes, composés de sables coquilliers (« faluns redonniens ») recouverts par des graviers, sables 
et argiles azoïques appelés « sables rouges » (Vasseur, 1881et Dollfus, 1900 cités par Brault, 2002). 
Ces dépôts sont localisés à l’Est de la faille de Quessoy/Nort sur Erdre et au Sud du Cisaillement 
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sud-armoricain (figure I.6 & I.7). Le développement des faciès « sables rouges » et des faluns 
« redoniens » marque une rupture dans l’histoire géologique du Massif Armoricain avec la 
généralisation des systèmes terrigènes (Guillocheau et al., 2003). L’âge et l’origine de ces dépôts 
font l’objet de nombreuses discussions (voir détails dans Brault, 2002 ; Néraudeau, 2003). 
Classiquement décrits comme un épisode de sédimentation marine (Milon 1929), ils ont été 
interprétés plus récemment en Bretagne centrale comme des dépôts fluviatiles à estuariens 
(Guillocheau et al., 1998 ; Van Vliet-Lanoë et al., 1998 cité par Brault et al., 2003).  
Sur le Massif Armoricain, au Mio-pliocène, deux cycles transgressifs / régressif ont été 
identifiés : un cycle au Miocène supérieur (Bretagne centrale, Réguiny) et un cycle au Pliocène 
supérieur (Bassin de Rennes, Redon), posant la question d’une éventuelle lacune au Pliocène 
inférieur (Zancléen ; Guillocheau et al., 2003). 
En mer, des formations sédimentaires, épaisses d'environ 100 mètres, (Hommeril et al., 1972 ; 
Hersey & Whittard, 1966 cité par Vanney, 1977) sont signalées au delà de l'isobathe 130 m sur le 
plateau sud-armoricain, en contact érosif sur le Miocène. Il s’agit principalement de sables grossiers 
et de graviers et plus localement de pélites et de blocs démesurés qui sont attribués soit au Pliocène 
soit au Pléistocène (Hommeril et al., 1972). 
 
Le Pléistocène 
Les dépôts sédimentaires pléistocènes, en dehors des terrasses fluviatiles, sont extrêmement 
rares et difficiles à caractériser par rapport aux formations pliocènes. En effet, la distinction entre les 
dépôts pliocènes et ceux de la base du Pléistocène, de nature souvent détritique, est essentiellement 
basée sur des critères sédimentologiques (Morzadec, 1973, 1974), et non de véritables datations. 
Les dépôts pléistocènes comprennent des sédiments estuariens et fluviatiles, des cordons de 
galets littoraux ainsi que des formations périglaciaires (figures I.8 & I.9). Les premiers sont préservés 
dans le bassin du Cotentin (Pléistocène inférieur, Baize, 1998 ; Dugué et al., 2000) et au Sud de 
l’embouchure de la Vilaine (Pléistocène moyen, Pénestin, Brault et al., 2001). Les seconds souvent 
peu épais (1 m) et très discontinus affleurent principalement le long des côtes finistériennes à une 
altitude variant de 0 à 20 m (figure I.9). Ils correspondent à un ensemble sédimentaire appelé 



























Massif Armoricain Marge sud-armoricaine Manche
Embouchure de la Vilaine
- dépôts fluvio-estuariens




Sables de la Lande 
de Millières
Marnes de St Nicolas
Faluns du Bohon
Sables de St Vigor






(Berné et al.,  1998)





(Proust et al., 2001)
Estuaire de la Loire
- dépôts fluvio-marins
(sondages)
(Barbaroux et al.,  1980)
Figure I.8 :  Principales localisations des  formations pléistocènes connues sur le Massif











Figure I.9 :  Principaux affleurements des cordons littoraux pléistocènes répertoriés

































du Morbihan, Estuaires de la Vilaine et de la Loire ; Morzadec, 1973, 1974 ; Barbaroux et al., 1974 ; 
Visset et al., 1995). 
Il est signalé d'autres dépôts tourbeux, daté du Subboréal (5 700 B.P-3 600 BP), dont certains 
sont contemporains des allées couvertes du Néolithique, et du Subatlantique (3 600 BP -actuel), 
interprétés comme des tendances régressives (Morzadec, 1973, 1974 ; Barbaroux et al., 1974 ; Visset 
et al., 1995). Ces dépôts sont actuellement recouverts par les sédiments littoraux (sables ou tangues), 
puis de dunes côtières., parfois à des altitudes élevées, notamment sur la côte occidentale du Massif 
Armoricain, et localisées aujourd’hui en haut de plage (Morzadec, 1973). 
Actuellement, les sédiments marins superficiels compris entre la côte et l’isobathe 50 m sont 
d’origine mixte, soit fluvio-marins ou soit strictement marins. Les faciès sédimentaires, caractérisés 
par des particules (bio)-détritiques siliceuses et carbonatées, présentent une gamme granulométrique 
très hétérogène. La bordure littorale sud-bretonne est caractérisée par de grandes vasières à l’abri des 
hauts fonds actuels (Iles de Glénan, Groix, Houat, Hoëdic) jouant leur rôle de protection vis-à-vis des 
houles du large (Ferronière, 1921 ; Boillot et al., 1971 ; Pinot, 1974 ; Vanney, 1977). Ces hauts fonds 
permettent aussi le maintien des sédiments les plus fins, dans la partie centrale des baies de 
Concarneau, de Lorient, de Quiberon et de Vilaine (Boillot, 1971; Pinot, 1974), où l’épaisseur de 
sédiment est de l’ordre de 15 à 20 mètres pour la couverture holocène (Menier, 1999 ; Proust et al., 
2001). Le colmatage progressif des baies, des estuaires et des golfes (Petite mer de Gâvres, Golfe du 
Morbihan) encore actif, traduit la diminution de l’énergie hydrodynamique, dans ces zones abritées, 
comparées aux zones plus ouvertes où les courants tidaux prédominent. Localement, ce fort 
hydrodynamisme se traduit par une très faible, voire une absence de sédimentation, laissant 
apparaître de vastes étendues de socle (Plateau des Birvideaux, Plateau du Four, Plateau de la 
Recherche, passage de la Teignouse etc.) (figure I.1) (Ferronière, 1921, 1922 ; Pinot, 1974 ; Vanney, 




























Figure I.10 : Corrélations entre les zones polliniques et les civilisations préhistoriques en Armorique


































C. EVOLUTION CLIMATIQUE ET VARIATIONS DU NIVEAU MARIN 
Le climat du Massif Armoricain depuis la fin du Crétacé présente des périodes chaudes et 
humides évoluant progressivement vers des conditions plus froides surtout à partir de la fin du 
Pliocène. Durant le Tertiaire et le Quaternaire, les variations climatiques et eustatiques (figures I.11, 
I.12 & I.13) affectent l’évolution morphologique du relief armoricain. Elles entraînent de profondes 
modifications des environnements littoraux ainsi que de nombreuses perturbations au sein des 
écosystèmes. 
Le Massif Armoricain subit durant tout le Paléogène de longues périodes de 
continentalisation en climat principalement tropical humide entraînant la formation de puissants 
profils d’altération caractérisant la surface éocène (figure I.14). Au Pléistocène, suite à l’installation 
des calottes glaciaires dans l’hémisphère Nord, les conditions climatiques sont marquées par des 
phases froides séparées de phases plus tempérées de courte durée et d’intensité variable (Lowe et 
Walker, 1997). 
Le Massif Armoricain est alors sous contrôle périglaciaire. Au cours du Pléistocène cette 
région enregistre les variations eustatiques du niveau marin dont les amplitudes peuvent atteindre 100 
mètres à plusieurs reprises (figures I.12 et I.13). Les vallées armoricaines seront donc à plusieurs fois 
durant le quaternaire en incision pendant les chutes ou en comblement pendant les remontées du 
niveau marin. 
 
1. Le Tertiaire 
1.1. Evolution générale du climat 
Au début du Paléogène, le Massif Armoricain se situe à environ 35°N de latitude soit 10° au 
Sud de sa position actuelle (Vrielynch & Bouysse, 2001). Les conditions climatiques du type climat 
tropical à sub-tropical (chaudes et humides) entraînent une altération importante des roches à 
l’affleurement (Estéoule-Choux, 1967 ; Ollivier-Pierre & Estéoule-Choux., 1980 ; Ollivier-Pierre et 
al., 1987). A l’Eocène, une couverture kaolinique (Estéoule-Choux, 1967) rend le sous-sol 
imperméable et ralentit fortement l’écoulement des eaux (figures I.6 & I.14). Les paysages 
continentaux sont alors dominés par de nombreux lacs et zones marécageuses. Les conditions 
climatiques commencent à être perturbées au début du Bartonien, marquées par des conditions plus 
arides, notamment avec la disparition du Palmier Nypa dans le Bassin de Campbon/Saffré et 
apparition de taxons plus tempérés dans le Bassin de Rennes (Ollivier-Pierre & Estéoule-Choux., 
1980 ; Ollivier-Pierre et al., 1987). Au début de l’Oligocène (Rupélien), les conditions climatiques se 
traduisent par une diminution des températures (figure I.6) entraînant la disparition de nombreux 
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taxons chauds de la flore sur le Massif Armoricain. Ce changement climatique, enregistré à l'échelle 
mondiale (Gruas-Cavagnetto, 1977 cité par Ollivier-Pierre & Estéoule-Choux., 1980), et commencé 
au Priabonien (Eyles, 1995) correspond à la mise en place des premières calottes glaciaires sur le 
continent antarctique (Cavelier, 1976 cité par ; Ollivier-Pierre & Estéoule-Choux., 1980, Ollivier-
Pierre et al., 1987). Une tendance au réchauffement (climat sub-tropical humide) se marque ensuite 
durant tout le Miocène. Ces conditions climatiques évoluent à partir du Mio-pliocène vers des 
conditions climatiques plus froides, marquant l’avènement de la première grande glaciation nord-
européenne (Lauriat-Rage et al., 1993 cité par Brault, 2002). 
 
1.2. Variations du niveau marin 
Plusieurs chutes et remontées du niveau marin au cours du Tertiaire ont été mises en évidence 
sur le Massif Armoricain (figure I.14).  
A l’Eocène inférieur, deux pics de transgression sont enregistrés, l’un à l’Yprésien inférieur 
(dépôts de plaine côtière, Ollivier-Pierre et al., 1980 ; Ollivier-Pierre et al., 1985 ; Ollivier-Pierre et 
al., 1987 ; Guillocheau et al., 2003), l’autre à l’Yprésien supérieur (marin, Ollivier-Pierre, 1980 ; 
Guillocheau et al., 2003). 
Alors qu’au Bartonien seules les bordures actuelles du Massif Armoricain sont ennoyées, on 
assiste du Priabonien au Rupélien à une transgression (le Priabonien et l’Oligocène inférieur 
correspondent à un seul cycle stratigraphique d’ordre 3) ennoyant tout le domaine central (actuelle 
dépression de Rennes) et une partie du domaine oriental (Guilliers, NO de Brest, Hallégouët et al., 
1976 cité par Guillocheau et al., 2003) 
A la fin du Rupélien, le niveau marin relatif chute très rapidement permettant le 
développement d’un nouveau régime lacustre (Thomas, 1999).  
Au Miocène, on assiste à un ennoyage du domaine armoricain (« mer des faluns »- dépression 
de Rennes), dont l’origine est à mettre en relation avec la grande transgression eustatique amorcée à 
l’Oligocène supérieur jusqu’au Miocène moyen (+140/150 m selon Haq et al., 1987 cité par 
Guillocheau, 2003). Au Miocène supérieur, deux chutes du niveau marin sont signalées, dont les pics 
d’abaissement maximum sont datés du Tortonien et du Messinien, au cours desquels la chute a pu 


















































Figure I.11 : Chronostratigraphie du Nord de l'Europe et les variations globales
du niveau de la mer d'après Shackleton et al., (1991), Valet et Meyradier (1993),
















































































































































Figure I.12 : Variations de la ligne de rivage et reconstitution paléoenvironnementale de l'Europe de l'Ouest
du Dernier Maximun Glaciaire au début de l'Holocène
de caduciloliés
de pins et bouleaux
Dernier Maximum Glaciaire. Cette période est
très froide et sèche. La forêt et les régions boisées
sont presqu'inexistantes, à l'exception d'une
partie de l'Europe méridionale. Ces conditions
ont été les mêmes durant la période comprise
entre 22 000 et 13 000 ans. 
Younger Dryas. Cette période froide et sèche entraîne
la disparition de la couverture boisée de la période
comprise entre 12 000 et 11 000 ans. Elle est remplacée
par la steppe et la toundra. La fin soudaine du Younger
Dryas au environ de 10 000 ans marque le commencement
de l'interglaciaire holocène.  
Holocène. La forêt de type caducifoliée recouvre à 
nouveau une grande partie de l'Europe. La surface
forestière est plus importante qu'à l'heure actuelle 
avec le développement de clairières herbacées. Les
conifères sont plus abondants vers 8000 ans
qu'actuellement 







B. Courbes des variations apparentes du niveau de la mer en Bretagne depuis 10 000 ans





















































modifié d'après Imbrie et al., 1984
A. Courbe de variation du niveau marin depuis le stade isotopique 6 à l'actuel
Figure I.13 :  Oscillations eustatiques du dernier cycle glaciaire-interglaciaire 
Glaciaire = Würm Interglaciaire = Eemien
DMG









Pléistocène supérieur Pléistocène moyen
Quelques exemples de
monuments mégalithiques submergés
- Menhir de Men Orac'h (Plouguerneau - Léon, 4700 ans B.P.)
- Allée couverte de Roc'h (Plouescat - Léon, 5000-4000 ans B.P.)
- Cercles de Menhirs d'Er lannic (Golfe du Morbihan, 5000-4500 ans B.P.)
- Menhir de Luzeron en Noirmoutier (Baie de Bourgneuf )
- Menhir à la Pierre-folle en Bourgneuf-en Retz (Baie de Bourgneuf )
(d'après Ters, 1973 & Prigent et al., 1983)
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Les transgressions et régressions marines enregistrées au cours du tertiaire entraînent lors des 
périodes de bas niveau une incision du relief armoricain et au contraire sa fossilisation lors de la 
remontée. 
 
2. Le Quaternaire 
2.1 Evolution générale du climat 
Les conditions climatiques au Quaternaire, pour l’hémisphère Nord, sont marquées par le 
développement de glaciers continentaux pendant les phases froides séparées de phases plus 
tempérées de durée et d’intensité variable (Lowe et Walker, 1997). 
L’un des traits marquants du Quaternaire tient aussi aux hautes fréquences et fortes 
amplitudes des oscillations climatiques (figures I.11 & I.13). En effet, la mesure des isotopes stables 
de l’oxygène des tests des foraminifères benthiques (Shackleton & Opdyke, 1973 ; Shackleton, 1997) 
présents dans les sédiments fins océaniques aboutit à la mise en évidence de plus de 100 stades 
isotopiques. Ces courbes isotopiques assimilables à des courbes climatiques (Shackleton, 1997) 
illustrent la succession de cycles climatiques « stades glaciaires et interglaciaires » plio-pléistocène. 
Le Pléistocène inférieur est dominé par des cycles de 40 000 ans alors que le Pléistocène moyen et 
supérieur sont dominés par des cycles de 100 000 ans (figure I.11 ; Proust & Chanier, (soumis) ; El 
kibbi & Rial, 2001). Le premier grand refroidissement Néogène, contemporain de la base du 
Prétiglien, stade isotopique 104, (Hollande : Zagwijn, 1985 ; Atlantique Nord : Shackleton, 1984 ; 
Méditerranéen : Combourieu-Nebout, 1997) et associé à l’inversion géomagnétique de Gauss-
Matuyama (figure I.10), correspond à un bas niveau marin estimé à -30/-40 m N.G.F (Funnel, 1995). 
Jusqu’au stade isotopique 22 (stade Bavélien), les plus bas niveaux marins ne seront jamais plus 
importants que -50 m alors que durant les périodes les plus froides du Quaternaire, comprises entre 
les stades 2 et 22, le niveau marin relatif atteint le niveau -100 m N.G.F (Chapell & Shackleton, 
1986 ; Bard et al., 1990 ; Funnel, 1995). 
La plate-forme de la Manche et la marge sud-armoricaine émergées, sont alors parcourues par 
les prolongements avals des fleuves actuels et les côtes sont déplacées vers l’Atlantique, à plus de 
































































































































































































FIGURE I.14 : Evolution de l'altitude du Massif Armoricain depuis le Crétacé. Corrélations, à l'échelle 
régionale, avec son histoire tectono-sédimentaire et, à l'échelle européenne, avec l'histoire 
géodynamique de la plaque ouest-européenne (modifié d'après Thomas, non publié)
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2.2. Le dernier cycle glaciaire-interglaciaire 
 Il y a 120 000 ans, la Terre était dans une période interglaciaire appelée Eemien 
(figure I.13A). La quantité de glace sur les continents était plus faible et le niveau marin est 6 m plus 
haut qu’aujourd’hui (Shackleton, 1997). La mer remontait donc les vallées les plus basses des 
continents. La température des eaux côtières étaient plus élevées que de nos jours de 1°C à 2°C et les 
continents bénéficiaient de plus de chaleur et d’humidité. La chênaie recouvrait une grande partie de 
l’Europe. Les températures hivernales et estivales étaient plus hautes d’environ 2°C. La fin de 
l’Eémien est marquée par une sévère détérioration des conditions climatiques aux moyennes et 
hautes latitudes. La glaciation s’installe alors vers 110 000 ans BP et le niveau marin chute d’environ 
60 mètres (figure I.12). Après cette poussée glaciaire, les périodes chaudes n’ont jamais atteint le 
caractère interglaciaire de l’Eemien ou de l’Holocène (Berger, 1992). Des périodes froides ont été 
particulièrement bien marquées vers 70 000 ans (stade 4, figure I.12) entraînant la disparition des 
arbres des paysages européens, alors dominées par la steppe (Adams, 2000). Ce stade 4 de –70 000 à 
– 60 000 ans est marqué par une oscillation du niveau marin entre –50 et –80 m. De –50 000 à – 25 
000 ans (Stade 3), on assiste à un niveau compris entre –60 et –80 m. La période froide a culminé 
vers 20 000 ans, caractérisée par une température de l’air plus basse de 4°C à 6°C qu’aujourd’hui et 
un niveau marin estimé à –120 m en dessous du niveau actuel (Chapell & Shackleton, 1986 ; Bard et 
al., 1990 ; Funnel, 1995). 
 
2.3. Le cas du dernier cycle glaciaire de 22 000 ans à l’actuel 
Classiquement, la dernière période glaciaire (22 000 ans BP) est présentée comme une 
période sèche et de froid intense, avec le développement de gigantesques calottes de glace sur 
l'Europe septentrionale (glaciers finno-scandien et anglo-saxon). Des déserts polaires et une 
végétation de type steppe et toundra couvrent la grande majorité de l'Europe. Les conditions 
climatiques sont alors comparables avec celles rencontrées aujourd’hui sur la côte nord de Sibérie 
avec 10-11 °C l’été et -20/-25 °C l’hiver (figure I.12). Des coins de glace fossiles suggèrent qu’un 
permafrost est étendu sur la grande majorité de l’Europe (Adams, 2000 ; figure I.12). 
 Le retrait des glaces en Europe débute dès 22 000 ans BP (Lambeck, 1995) et se poursuit 
pendant toute la durée du stade isotopique 2. La remontée glacio-eustatique du niveau marin 
s’effectue avec des vitesses de remontée comprises entre 1.5 cm (Williams, 1988 ; Lambeck, 1991 
cités par Lericolais, 1997) à 1.8 cm par an (Carter, 1992 cité par Lericolais, 1997). Dès 13 000 ans 
BP, les conditions climatiques en Europe sont plus chaudes et plus humides, et vers 12 000 ans BP, la 
végétation (steppe et toundra) est remplacée par des forêts clairsemées, dominées par les bouleaux et 
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les pins, à l’exception du Nord de l’Europe où la végétation steppique est encore prédominante 
(Adams, 2000). Un événement froid, le Younger Dryas ou Dryas récent (10 800-10 000 ans B.P), 
d’une durée d’environ 800 ans (Grousset, 2001 ; figure I.12), interrompt brutalement cette période, la 
déglaciation marque une pause, la transgression est freinée et de nouvelles conditions plus arides 
entraînent à nouveau l’installation d’une végétation de type steppe / toundra (Adams, 2000). Au 
Dryas récent, le long du littoral atlantique français, le niveau marin est estimé à -60 m N.G.F en face 
de l'estuaire de la Gironde et à -55 mètres N.G.F. en Manche septentrionale (Ters, 1973). A la fin de 
cet événement froid, le réchauffement reprend pour s’achever vers 7 000 ans BP. Les paysages 
continentaux, dominés par des forêts aux essences de type caducifolié, recolonisent alors l’ensemble 
de l’Europe. La remontée sur le littoral atlantique français aurait été rapide, de l’ordre de 25 m au 
total pour la période comprise entre 9 700 et 8 200 ans (Préboréal) et de l’ordre de 15 mètres entre 
8 200 et 7 900 ans (Boréal), soit environ 5 m mètres par siècle (figure I.13B ; Ters, 1973). 
A la fin du Boréal, le niveau marin sur le littoral atlantique français est estimé à -25 m (+/- 5 
m) (Ters, 1973). Ce résultat s'accorde relativement bien avec la courbe de remontée du niveau marin 
proposé par Fairbanks (1989) et obtenue à partir des récifs coralliens de la Barbade. Cette courbe 
représente une vision progressive et régulière de la transgression holocène, alors qu’elle semble 
s'effectuer de façon très irrégulière en Bretagne (figure I.13B). Selon Ters (1973) et Morzadec (1973, 
1974), la transgression est marquée par plusieurs cycles de remontée et de chute du niveau marin, 
comportant sept maxima principaux depuis 8200 ans (figure I.13B) avec une périodicité de l'ordre du 
millénaire. 
Durant la période Atlantique (7 800 BP-5 700 BP), on enregistre une accélération rapide de la 
remontée du niveau marin de l'ordre de 16 m en 2 000 ans. Les vallées sont alors progressivement 
comblées par des dépôts de sables fins et d'argiles d'estuaire sous climat atlantique tempéré. Durant 
cette période, le climat est passé par une phase plus chaude, souvent qualifiée d'optimum climatique 
(7 000 à 5 000 ans BP). Cette période a permis l'extension des forêts plus au Nord de l'Europe. A la 
fin de l'Atlantique, le niveau des hautes mers équivaut au niveau des basses mers actuelles. De la fin 
l'Atlantique, au Subboréal (5 700 B.P-3 600 BP), la transgression est ralentie et trois périodes à 
tendances régressives sont mises en évidence (Morzadec, 1973, 1974 ; Barbaroux et al., 1974 ; Visset 
et al., 1995).  
La remontée du niveau marin reprend à nouveau au cours du Subatlantique (figure I.13B), 
période durant laquelle se mettent en place la plupart des dunes littorales armoricaines (Morzadec, 
1973). Cette dernière remontée entraîne la formation de lagunes isolées du domaine marin franc 
(Thoraval, 2003).  
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D. HISTOIRE TECTONIQUE DU MASSIF ARMORICAIN AU CENOZOÏQUE 
 L’histoire tectonique du Massif Armoricain au Tertiaire et Quaternaire s’intègre dans 
l’évolution géodynamique du domaine intra-plaque Ouest-Européen. Le Massif Armoricain est 
généralement considéré comme stable durant tout le Néogène (Ziegler, 1987), cependant des études 
plus récentes ont mis en évidence plusieurs indices de déformation dans la couverture paléogène et 
néogène. 
La synthèse suivante repose sur les travaux de thèse et articles récents (Wyns, 1991 ; Bonnet, 
1998 ; Thomas, 1999 ; Proust et al., 2001 ; Brault, 2002 ; Guillocheau et al., 2003 ; Brault et al., 
2003). 
 
1. Indices tectoniques dans les sédiments tertiaires 
Au Paléogène, le Massif Armoricain enregistre un soulèvement accompagné d’une émersion 
entraînant l’érosion des sédiments antérieurs (jurassiques et crétacés), conséquence d’une 
déformation de grande longueur d’onde (de l’ordre de 500 km) et de faible amplitude (quelques 10aine 
de mètres) en réponse à la compression N-S due à la convergence Afrique/Eurasie (flambage 
lithosphérique dit « pyrénéen » ; - 60 à - 40 Ma ; Wyns, 1991 ; Thomas, 1999 ; Guillocheau et al., 
2000 ; 2003). L'altitude du Massif Armoricain au Paléocène est estimée à au moins 340 mètres au 
dessus du zéro actuel (Thomas, 1999 ; Brault, 2002). Cette estimation est obtenue en comparant 
l'altitude d’une surface, sur laquelle repose un dépôt marin daté, avec le niveau marin donné par la 
charte eustatique pour cette date (Hardenbold et al., 1998). Il a alors été possible de construire une 
courbe de variation de l'altitude de la surface continentale du Massif Armoricain depuis la fin du 
Crétacé jusqu'à l'actuel (figure I.14).  
A l’Eocène, les premiers indices de déformation sont connus dès l’Yprésien (figure I.6) dans 
les bassins de Challans-Noirmoutiers (Borne, 1986) et de Maupas-Les essarts (Chevalier, 1987, 
1988). Borne (1986) y interprète les apports détritiques comme les témoins d'une tectonique syn-
sédimentaire provoquée par le rajeunissement des reliefs bordés par des failles de directions N100-
120. Chevalier (1987, 1988) interprète également les variations d'épaisseur de sédiments yprésiens 
dans cette zone et leurs variations latérales de faciès comme le résultat de déformations syn-
sédimentaires. Cependant, selon Thomas (1999), il n'est pas nécessaire dans ces deux cas de faire 
intervenir des mouvements le long d'accidents structuraux pour expliquer ces variations. En effet, les 
sédiments yprésiens occupent plusieurs chenaux, dans lequel les variations latérales de faciès 
expliquent à elles seules la répartition des dépôts sans contrôle tectonique apparent. En fait, il semble 
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possible qu'à la fin de l'Yprésien (Cuisien), ou peut-être au début du Lutétien, le soulèvement des 
collines vendéennes à proximité de Noirmoutier en relation avec l'orogenèse pyrénéenne explique la 
disparition du fleuve "Yprésie" dont le débouché se situait vraisemblablement aux environs de 
Noirmoutier (Godard et al., 1994 ; Brault, 2002). 
Les indices de déformation à l’Eocène moyen (Bartonien) sont enregistrés principalement sur 
le plateau sud-armoricain (Lucas, 1995 ; Thomas, 1999) et en Baie de Concarneau (Delanoë et al., 
1976 ; Loget, 2001). La déformation est localisée le long d'accidents tectoniques d'âge hercynien et 
post hercynien (Carrof et al., 1995) ayant rejoué en décrochement dextre. D’après Brault (2002), le 
soulèvement généralisé, envisagé depuis la fin du Crétacé s’inverse au Bartonien (figure I.14). Les 
zones subsidentes sont localisées dans les bassins des Essarts et de Saffré pour le Bartonien, dans les 
bassins de Quessoy/Nort-sur-Erdre et de Ceaucé pour le Priabonien (Thomas, 1999). Les formations 
priaboniennes ne présentent pas d'indices de déformations tectoniques probants. L'effondrement du 
Massif Armoricain, amorcé à l'Eocène moyen, continue à l'Eocène supérieur (figure I.14) tout en 
restant émergé (Brault, 2002).  
A l’Oligocène inférieur, les formations rupéliennes ne présentent pas d'indices de 
déformations tectoniques significatifs (Thomas, 1999). L'altitude du Massif Armoricain, à la fin du 
Rupélien est suffisamment basse pour permettre l’ennoyage de la région centrale toujours subsidente 
(Régions de Quessoy & bassin de Rennes ; Durand, 1962 ; Thomas, 1999 ; Brault, 2002). 
Globalement, l'Oligocène est considéré d'un point de vue tectonique comme une période relativement 
calme. 
Au Miocène inférieur aucun indice de déformation tectonique pour les formations à terre n'a 
été observé (Thomas, 1999). En revanche, sur le plateau sud-armoricain, le basculement vers le large 
de la séquence Langhien-Serravalien (Miocène moyen) a été interprété comme la preuve d'une 
déformation de moyenne longueur d'onde au début du Miocène supérieur (Lucas, 1995). L'altitude du 
Massif Armoricain à la fin du Miocène moyen est de l’ordre de 150 mètres (figure I.14) (Thomas, 
1999).  
Récemment, les études ayant porté sur les sables mio-pliocènes ou « sables rouges » 
(constituant le stock de granulats meubles le plus volumineux du Massif Armoricain ; Brault, 2002) 
ont mis en évidence l'existence d'un tectonique active durant cette période (Affleurements : 
Hénanbihien, Chanteloup, Meslay-du-Maine et Mernel, Brault, 2002). La tectonique au Pliocène se 
manifeste par des plis d'axe N100 affectant les sables, observés à Meslay-du-Maine (Brault, 2002). 
Ces plis sont alors tronqués au sommet et scellés par de nouveaux sédiments mio-pliocènes (Brault, 
2002). Il n'est cependant pas possible de caractériser l'état de champ de contraintes ayant engendré 
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ces déformations. Selon cet auteur, les résultats obtenus suggéraient un mode de déformation en 
compression. Le Massif Armoricain semble donc en compression au moins depuis le milieu du 
Pliocène avec des périodes de surrection postérieurement à 3.3 Ma. Selon Brault (2002) et à titre 
d'hypothèse, dans ce contexte a priori compressif, l'initiation du flambage lithosphérique pléistocène 
proposé par Bonnet (1998) pourrait dater du Pliocène. Le Massif Armoricain a atteint à la fin du 
Pliocène l’altitude la plus basse de tout le Tertiaire. Elle est estimée à 60 m par rapport au niveau 
marin actuel (Brault, 2002). Sur la marge sud-armoricaine, le Pliocène est affecté par de nombreuses 
structures de glissements, de décollements, voire de ravinements, dont les causes ne sont pas 
clairement établies (Vanney, 1977). Il pourrait s'agir de mouvements plio-quaternaires ayant affecté 
les dépôts néogènes (Boucart, 1947, Vanney, 1977 ; Bouysse & Horn, 1972) et correspondre au 
basculement vers le Sud de l'ensemble du plateau continental sud-armoricain suggéré par Lucas 
(1995) ; Bonnet, (1998); Proust et al. (2001).  
 
2. Indices tectoniques dans les sédiments quaternaires 
Les déformations d’âge pléistocène moyen à supérieur semblent se traduire par la capture de 
rivières (la Loire passait probablement par les marais de Brière, puis entre Quiberon et Belle-île) et 
par la réactivation de failles de socle (Vanney, 1977 ; Brault et al., 2001 ; Guillocheau et al., 2003). 
L'étude menée sur les sédiments pléistocènes de Pénestin a permis de montrer qu'une partie de ces 
sables correspond à un réseau de paléovallées aujourd’hui démantelé. Les rivières au Quaternaire ont 
été très mobiles, leurs tracés restent dans l'état actuel de nos connaissances difficiles à approcher, 
d'autant qu'ils sont affectés d'une tectonique syn- à post-dépôt. Depuis la fin du Pliocène, le Massif 
Armoricain remonte pour atteindre son altitude actuelle, à mesure qu’il est entaillé par les principales 
rivières actuelles (Bonnet, 1998 ; Thomas, 1999 ; Proust, 2000 – Projet PRIR ; Brault, 2002) 
(figures I.7 ; I.13). 
 
L’évolution géodynamique du Massif Armoricain (Figure I.14) depuis le début du Tertiaire 
peut se résumer en quatre étapes (Thomas, 1999 ; Brault, 2002) :  
- de la fin du Crétacé au Bartonien, le Massif Armoricain est sous influence d'une antiforme 
lithosphérique de grande longueur d'onde provoquant sa surrection (Brault, 2002). Cette tendance 
s'inverse au Bartonien. Durant toute cette période, de puissants profils d'altération (latérisation) sous 
climat tropical humide se développent sur le bâti armoricain au relief peu prononcé. 
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- du Bartonien à l'Oligocène inférieur (Rupélien), le Massif Armoricain subside. De nombreuses 
silicifications se développent dans les secteurs restés émergés. Une bonne partie du Massif 
Armoricain est immergée. 
- de l'Oligocène supérieur (Chattien), au Mio-pliocène, plusieurs transgressions successives affectent 
les parties les plus basses du Massif Armoricain avec le dépôt des faluns au Miocène moyen. Au 
Pliocène, l'altitude du bâti armoricain n'a jamais été aussi basse. Les systèmes fluviatiles parcourent 
les zones émergées et sont envahies par la mer pendant deux périodes d'inondation maximale. 
- au Pléistocène, le Massif Armoricain remonte et de nouvelles vallées s'individualisent, parfois 



























DONNEES ET METHODES 
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Ce chapitre est à la fois (1) un rappel des principales missions de sismique réflexion et de 
carottage qui se sont déroulées avant le début de cette étude en 1998 et (2) une présentation des 
campagnes organisées et traitées dans le cadre de cette thèse. Dans le cas de notre étude, nous 
présenterons brièvement les outils d’acquisition, les types d’enregistrement ainsi que la méthode 
d’interprétation et d’analyse appliquée aux nouvelles données. 
 
A. PRESENTATION DES CAMPAGNES OCEANOGRAPHIQUES 
 
1. Les campagnes sismiques et de sondages antérieures à cette étude 
 Les principales campagnes océanographiques, dédiées à la sismique haute résolution ou bien 
aux carottages, se sont déroulées de 1965 à 1983. Elles sont répertoriées dans les tableaux II.1 et II.2. 
Le plan de localisation des lignes sismiques est présenté dans la figure II.1.  
 
1.1. Les campagnes sismiques 
 L’objectif principal des missions côtières anciennes était d’établir le cadre géologique et 
structural du socle ancien et des formations post-paléozoïques de la marge sud-armoricaine. Ces 
nouvelles connaissances complétaient l’ensemble des travaux menés à terre depuis plus d’un siècle. 
En effet ces données, non seulement précisent les contacts et l’extension des formations géologiques 
(Andreieff et al., 1968a-b ; Delanoë et al., 1972, 1975 ; Delanoë & Pinot, 1977 ; Bouysse & Horn, 
1968 ; Bouysse & Le Calvez, 1967 ; Lefort, 1975 ; Vanney, 1977), mais permettent aussi les 
premières reconstitutions de réseaux hydrographiques fossiles préservés entre la côte et l’isobathe 50 
mètres (Horn et al., 1966 ; Bouysse & Horn, 1968, 1971 ; Pinot, 1974 ; Delanoë et al., 1972, 1975 ; 
Delanoë & Pinot, 1977 ; Delanoë, 1988). Ce fut l’occasion de quantifier les épaisseurs et la 










D'après Delanoë et al., 1972, 1975 ; Delanoë et Pinot, 1977 ; Delanoë, 1988.
Figure II.1 : Plan des campagnes sismiques antérieures réalisées entre la pointe de Penmarc'h
et l'embouchure de la Loire jusqu'à l'isobathe 50 mètres
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« Navires » 
Année Localisation Appareillages km Références 
BRGM 












Horn et al., 1966 
Bouysse et al., 1968 
Bouysse & Horn, 1968 




Plateau du Four 
Estuaire de la Loire 
Sparker * Robert, 1969 
CNRS 
« Gwarlan » 








Delanoë et al., 1975 




« Armorique » 
1970 
Baie de Quiberon 
Baie de Lorient 
Sparker 
(50 joules) 
* Delanoë et al., 1972 
CNRS 
« Armorique » 
1983 Baie de Concarneau
Sparker 
(50 joules) 
* Delanoë, 1988 
Tableau II.1 : Récapitulatif des principales campagnes sismiques antérieures réalisées en sud 
Bretagne et dont les résultats sont utilisés dans cette étude. (*) Absence d’information  
 
1.2. Les campagnes de sondages 
Des campagnes de sondages ont été menées soit parallèlement, soit indépendamment des 
campagnes sismiques. Les objectifs étaient théoriques et/ou économiques. En effet, il s’agissait d’une 
part de préciser l’âge des formations du socle et de la couverture post paléozoïque et d’autre part de 


















Figure II.2 : Plan de position des sondages réalisés entre les îles de Glénan et l'île de Noirmoutier
Concarneau
L'Aven







































Iles  de  Glénan
50 m
Andreieff et al., 1968a-b 
Bouysse et Le Calvez, 1967
Bouysse et al., 1966
Visset et al., 1995, 1996




















« Navires » Année Localisation 
Type de sondage 
(et nombre) Références 
CNRS 
« Kornog » 
1962 Baie de Vilaine Kullenberg 
Vanney & Guilcher, 1962 
Bouysse & Vanney, 1965 
BRGM 
« Beluga » 
1963 
1964 





Bouysse et Vanney, 1966 
Bouysse et al., 1966 
BRGM 
« Beluga » 
1965 à 
1967 




Carottages (30) Andreieff et al., 1968 
BRGM 
« Beluga » 
1965 











Plateau du Four 
(Loire Atlantique)
Vibrocarrottier Barbaroux et al., 1971 
BRGM 
« Centaure » 
(société 
ARMOR) 
1970 Baie de Vilaine 
Vibrocarrotier 
Carottage (5) 
Bouysse et al., 1974 
CNEXO 
« Gwarlan » 
« Armorique » 






Pénétrateur de vase 
Delanoë et al., 1975 




Iles de Glénan à 
Noirmoutier 
Carottier à roches 
(Steton-Hill) 
Lefort, 1975 
Audren et Lefort, 1977 
Tableau II.2 : Récapitulatif des principales campagnes de sondage réalisées en sud Bretagne et dont 
les résultats sont utilisés dans cette étude. 
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2. Les campagnes sismiques organisées pour cette étude 
 Cette thèse repose principalement sur l’exploitation des données sismiques THR acquises au 
cours de plusieurs campagnes à la mer organisées dans le cadre du PRIR COTARMOR. Ces données 
sismiques ont été acquises avec une source SPARKER et une source BOOMER. Les campagnes 
réalisées avec une source SPARKER ont commencé en juin 1998 avec la campagne GEOVIL (Proust 
et al., 2001). Elles se sont poursuivies avec la campagne GEODET en juin 2000 et puis 
GEOBLAVET en septembre 2001. Ces campagnes SPARKER ont été complétées par deux missions 
avec une source BOOMER, la mission BINGOLAINE en juillet 2000 à l’entrée de la Vilaine 
(Menier et al., 2001) et la mission GEOGOLFE en juin 2002 dans le golfe du Morbihan (figure II.3). 
 
Missions et 
« Navires » 
Année Organismes Localisations km Matériel 
GEOVIL 
« Thalia » 
Juin 1998 CNRS/INSU Baie de Vilaine 900 Sparker SIG 1580 
GEODET 
« Thalia » 
Juin 2000 CNRS/INSU Baie de Concarneau 1000 Sparker SIG 1580 
BINGOLAINE 





Entrée de la Vilaine 80 
Boomer 
« SEISTEC IKB »
GEOBLAVET 




Baie de Lorient 
Baie de Quiberon 
1000 Sparker SIG 1580 
GEOGOLFE 




Golfe du Morbihan 100 
Boomer 
« SEISTEC IKB »
Tableau II.3 : Récapitulatif des nouvelles campagnes organisées dans le cadre de cette étude. (1) 
Université de Bretagne Sud. (2) Institution d’Aménagement de Vilaine. 
 
B. L’ACQUISITION, L’ENREGISTREMENT, LE TRAITEMENT ET L’ANALYSE DES 
DONNEES SISMIQUES 
Après un bref rappel des principes généraux d’acquisition des données sismiques avec une 
source SPARKER et une source BOOMER, nous présenterons les méthodes d’enregistrement et de 
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Figure II.3 : Plan de position des nouvelles campagnes de sismiques Très Haute Résolution (THR)






















DE LA POINTE DE PENMARC'H AU CROISIC
Plan de position des profils acoustiques avec la source "Sparker"
GEOBLAVET - Septembre 2001
GEODET - Juin 2000











Mission Bingolaine - Juillet 2000









1. L’acquisition sismique avec la source SPARKER « SIG » de 1998 à 2001 
Le SPARKER (« étincelleur ») est principalement utilisé sur le plateau continental. Il en 
existe plusieurs types utilisant une fréquence et une puissance variant respectivement de 100 Hz à 1 
kHz et de 24 à 1500 joules. La source fonctionne grâce à la proximité d’électrodes, entre lesquelles 
circule un courant de plusieurs milliers de volts. Ce courant provoque la formation de bulles de gaz 
dont l’implosion induit une onde acoustique (figure II.4). L’onde réfléchie sur une interface, est 
ensuite captée par des hydrophones placés à 25 cm les uns des autres le long d’une « flûte 
monotrace » (figure II.4). La source et la flûte sont placées à 50 mètres derrière un bateau navigant à 
une vitesse moyenne de 4 nœuds. Le positionnement a été réalisé grâce à un système de GPS (Global 
Positionning System) différentiel, dont la précision moyenne est d’une dizaine de mètres. La 
résolution ou définition sismique dans nos conditions d’utilisation est généralement de l’ordre de 1.5 
m pour une pénétration supérieure à 100 m (100-120 ms). Les données sismiques ont été acquises 
avec une source SPARKER-SIG1580 opérant avec une fréquence de 600 à 1000Hz et une puissance 
de 650J.  
 
2. L’acquisition sismique avec la source BOOMER SEISTEC « IKB » 
 Le BOOMER-SEISTEC « IKB » est une source électro-mécanique adaptée à la prospection 
en milieu peu profond (figure II.5). Sa fréquence d’utilisation est comprise entre 500 Hz et 10 kHz à 
200J avec une génératrice de 4000 V. Le choc entre 2 plaques métalliques chasse l’eau, créant une 
bulle gazeuse, qui en implosant fournit l’onde acoustique. La réception du signal s’effectue sur des 
hydrophones accolés à la source. Le BOOMER est remorqué à 15 mètres derrière le bateau et tracté à 
une vitesse de 3 nœuds. Le positionnement est également réalisé grâce à un système de GPS. Le 
pouvoir de résolution est d’environ 20 cm de sédiment entre deux réflecteurs contigus. La pénétration 
peut atteindre 80 mètres dans les argiles et 20 mètres dans les sables. 
 
3. L’enregistrement analogique 
L’enregistrement en mode analogique des données sismiques brutes a été obtenu à l’aide d’un 
enregistreur graphique sur papier thermique (figures II.4, II.5). L’axe horizontal correspond à la route 
suivie par le navire et l’axe vertical représente la profondeur exprimée en millisecondes temps double 
(TWTT, Two Way Travel Time) (figure II.6). Le premier signal est, sur cet axe, l’origine des temps, 













- Navigation (DGPS SERCEL)






Puissance : 650 joules
Electrodes
Haute tension 4000 volts
























Figure II.4 : Principe de la sismique réflexion, synoptique d'acquisition et illustrations des différents outils
d'acquisition de la sismique très haute résolution SPARKER




A :  Principe de la sismique réflexion et synoptique d'acquisition des données
B : Schéma montrant la disposition du bateau, de la source et du récepteur
C : La source sismique Sparker
D : Le récepteur constitué d'hydrophones
E : La mise à l'eau de la source sismique
F : L'enregistrement papier
G : L'enregistrement numérique
Bateau
offset latéral sparker flûte ~ 11 m
distance CDP/X-Y GPS=61.2 m
A : Le Sepiola (Bateau de l'Université de Rennes1) au cours des missions
Bingolaine et Geogolfe
D :  Le Catamaran boomer-récepteur "Seistec-IKB"
E : La génératrice haute tension
F : La boîte à filtre SPA-3
















Le catamaran : BOOMER
Haute tension 
Power supply
4000 v - 220 V
Réception
C : Synoptique d'acquisition des données
Figure II.5 :  Illustration des différents outils et dispositifs techniques d'acquisition de la sismique
Très Haute Résolution : le catamaran boomer-récepteur "SEISTEC-IKB"
B :  Schéma montrant la distance séparant le bateau du Catamaran











Les hypothèses de vitesses retenues pour cette étude permettant de préciser la profondeur et 
l’épaisseur des formations superficielles sont les suivantes (Cressard & Augris., 1981) (figure II.6) :  
- Vitesse de propagation dans l’eau : 1500 m/s 
- Vitesse de propagation dans la couverture holocène : 1800 m/s 
 
4. L’enregistrement numérique et l’archivage des données 
Les données sont également enregistrées sous forme numérique sur disque dur en temps réel à 
l’aide du logiciel DELPH 24. Ce stockage numérique concerne l’ensemble des nouvelles missions 
SPARKER et BOOMER qui totalisent actuellement environ 3000 km de profils sismiques. Le 
support permettant d’archiver ces données numériques au format SEG-Y est une cassette « Exabyte » 
ou un disque CDRom. 
 
5. Le traitement des données sismiques 
L’analyse des données sismiques a porté sur des données brutes et des données traitées. Le 
traitement a été effectué au BRGM. La séquence de traitement employée est la suivante :  
- Lecture et transformation des fichiers DELPH en SEG-Y 
- Extraction de la navigation (positionnement) 
- Traitement des profils par Seismic Unix(*) avec filtre passe-bande 200-260 à 800-1000 Hz. 
Ce filtrage est adapté de manière à obtenir une bonne image du contact socle/couverture et à 
éliminer le bruit. L’exportation des fichiers est réalisée via Seismic Unix(*) en images post-
script. 
(*) Seismic Unix - nom du logiciel de traitement sismique de la Colorado School of Mines. 
Station Unix/Linux - http://www.cwp.mines.edu/cwpcodes/. 
 
C. LA METHODE D’INTERPRETATION ET D’ANALYSE DES DONNEES SISMIQUES 
 La méthode d’interprétation des données sismiques consiste à subdiviser l’information 
acoustique en « unités sismiques ». La méthode d’analyse permettant de différencier les « unités 
sismiques » et de préciser le(s) « faciès sismique(s) » et ses caractéristiques est présentée ci-après. Ce 
travail repose sur les principes proposés par Mitchum et al. (1977a-b), Vail et al. (1977), Sangree & 
Widmier (1977), Ravenne (1978), Roksandi'c (1978), Shériff (1980) et Bouma et al. (1987) rappelés 




















Figure II.6 : Exemple d'enregistrement sismique (profil T17 - mission Geovil)
eau - 1500m/s
holocène - 1600 m/s
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1. L’unité sismique  
 Nous utiliserons comme définition celle fournie par Mitchum et al. (1977a) « Seismic facies 
units are mappable, three dimensional seismic units composed of reflectors whose parameters differ 
from those of adjacent facies units. » 
 « L’unité de faciès sismique est une unité tridimensionnelle, cartographiable, composée de 
réflecteurs dont les caractères diffèrent de ceux des unités adjacentes. » 
Une unité sismique consiste en une succession de réflexions concordantes limitées à la base et 
au sommet par des discontinuités reconnues par le mode de terminaison des réflecteurs (figure II.7). 
A la base de l’unité sismique, les terminaisons peuvent être en « onlap » ou en « downlap » et au toit 
de l’unité sismique, les terminaisons peuvent être en « toplap » ou caractériser une troncature 
d’érosion (Mitchum et al., 1977b). 
 
2. Les faciès sismiques : configuration, continuité, amplitude, fréquence 
L’analyse des faciès sismiques consiste à étudier dans une unité sismique la configuration, 
l’amplitude, la continuité, la fréquence des réflexions, et la vitesse d’intervalle (figure II.7). Les 
paramètres internes des réflexions et leur représentation dans l’espace cartographié permettent 
d’interpréter les faciès sismiques en termes de lithologie, de type de stratification, d’environnements 
et de processus de dépôt. 
Les principaux paramètres des faciès sismiques utilisés et leur interprétation géologique sont 
décrits dans le tableau suivant :  
 
Caractéristiques des faciès sismiques Interprétations géologiques 
- Configuration des réflecteurs 
- disposition des strates 
- processus de dépôt 
- érosion des paléotopographies 
- Continuité des réflecteurs 
(forte à faible, continue, discontinue) 
- continuité des strates 
- processus de dépôt 
- Amplitude 
(forte à faible) 
- gradient de densité-vitesse 
- espacement des strates 
- présence de fluides 
- Fréquence 
(forte à faible) 
- épaisseur des strates 
- présence de fluides 
Tableau II.4 : Signification géologique des caractéristiques de la réponse acoustique (modifié d’après 


































































































1 - LIMITE SUPERIEURE
2 - LIMITE INFERIEURE
A) Caractères sismiques. (Mahieux et al.1998)
B) Relations entre les réflexions sismiques et les limites des unités sismiques (Mitchum et al., 1977a).
1) Relations entre les réflexions sismiques et la limite supérieure de l'unité












Figure II.7 : Caractéristiques des faciès sismiques et unités sismiques
C) Terminaison des réflexions (Mitchum et al., 1977a)
C
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3. Les réflexions multiples et les réflexions primaires 
Dans la pratique, sur les enregistrements, des réflexions multiples interfèrent souvent avec les 
réflexions primaires. En effet, l’onde incidente, après réflexion sur une discontinuité, peut à nouveau 
se réfléchir sur l’interface eau/air et se propager à nouveau vers le fond, avant d’être à nouveau 
captée une deuxième fois par le récepteur. La distance verticale, qui sépare les réflexions primaires 
des multiples, correspond à la hauteur d’eau observée sur le profil. Les réflexions directes sont alors 
très souvent masquées par des réflexions de multiples, à une profondeur d’autant plus faible que la 
tranche d’eau est faible. La zone d’étude est caractérisée par des profondeurs d’eau qui varient de 
quelques mètres à environ 50 mètres, réduisant la partie utile des profils aux 60 premières 
millisecondes temps-double (ms TWTT) entre le fond de la mer et le premier multiple (figure II.6).  
 
D. LA CARTOGRAPHIE NUMERIQUE EN TROIS DIMENSIONS 
La cartographie des unités et des faciès sismiques décrits dans le domaine côtier sud breton 
nécessite la constitution et la mise en forme d’une base de données numériques lisibles avec 
MAPINFO©. Les données de cette base sont les fichiers de navigation et les fichiers de digitalisation 
des limites d’unités sismiques (Cornu, 2002 ; Alix, 2003). 
 
1. Le traitement et la mise en forme des fichiers de navigation 
300 fichiers de navigation au format ASCII ont été traduits avec le logiciel Excel pour donner 
des tableaux à 6 variables : numéro de profil, point de tir, latitude, longitude, heure, date. Une 
fonction mathématique « Modulo », a permis de prélever une donnée tous les 10 points de tir 
(Figure.II.8) pour former des fichiers plus légers, lisibles par le logiciel SIG MAPINFO© (*) 
(*) MAPINFO© est un produit de MAPINFO CORPORATION, tous droits réservés. 
 
2. La digitalisation des différentes unités sismiques 
 Les discontinuités qui limitent les unités sismiques ont été digitalisées (figure II.9) à l’aide du 
logiciel MAPINFO© selon la procédure suivante (figure. II.10) :  
• Créer une nouvelle table et ouvrir une nouvelle fenêtre de données ; 
• Ajouter les champs nécessaires (dans le cas présent : point de tir « pt_tir » et profondeur » Z ») ; 
• Sélectionner des champs de type « entier », et une catégorie de projection « non terrestre » en mètres ont 
été sélectionnés. Là, X et Y minimum de 0 et maximum de 1 000 000 ; 
• Enregistrer la table créée dans son répertoire ; 
• Une fenêtre vierge s’ouvre dans MapInfo ; 
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• Dans le menu Carte, choisir « Tablette », afin de rentrer les points de calages permettant un bon 
géoréférencement du profil sismique sur la tablette de digitalisation (X = pt_tir, Y=profondeur) ; 
• Utiliser l’outil « Zoom - », jusqu’à l’apparition d’une grande croix de la taille de la fenêtre blanche. Cette 
croix est l’équivalent du curseur lorsque la digitalisation est lancée ; 
• Utiliser maintenant l’outil « Polyligne » ; 
• Digitaliser le réflecteur de chaque unité sédimentaire ; 
Une organisation rigoureuse est nécessaire pour chaque répertoire de données créés. Pour 
chacun des profils, on crée un dossier comportant : 
• Le fichier de navigation correspondant, formé des points de tir et des coordonnées géographiques X et Y ; 
• Un fichier MapInfo pour chaque unité sismique observée ; 
 
3. La mise en correspondance des fichiers de navigation et des fichiers numérisés 
 La réalisation d’un programme en visual C++ a permis la mise en correspondance des fichiers 
de navigation et des fichiers de digitalisation des limites d’unités sismiques. Un fichier Excel unique 
est obtenu comprenant les données suivantes : point de tir, longitude, latitude, profondeur exprimée 
en millisecondes en temps double (TWTT, Two Way Travel Time) (figure II.11). 
La procédure suivie fut la suivante :  
• Ouvrir ce fichier MIF à l’aide du séparateur de champs d’Excel. 
• Nettoyer ce fichier pour qu’il ne reste que deux colonnes. La première correspondant aux points de tir et la 
seconde aux profondeurs (attention de ne pas mettre de nom en haut de chaque colonne). 
• Enregistrer cette table en « .TXT ». 
• Faire de même avec le fichier de navigation. 
• Faire tourner le programme. 
• Ouvrir le fichier résultat sous Excel et on obtient la table finale : point tir, X, Y, Z. 
 
4. La cartographie 3D : cartes isopaques et isobathes/isohypses 
 Un modèle géométrique 3D a été construit à partir des semis de points géoréférencés pour 
chacune des surfaces représentant le toit ou la base d’une unité sismique grâce au logiciel GOCAD© 
(*). La mise en cohérence des semis de points, afin d’obtenir une surface triangulée, est réalisée au 
moment de la visualisation. Les distances inter-profils variant de 100 mètres à 1 km, il convient de 
choisir un champ d’interpolation inférieur au kilomètre. A partir de ces semis de points, des cartes 
d’isobathes (ou isohypses) et d’isopaques sont créées. 
(*) GOCAD© : ENSG-Nancy-T-surf 
 
 
Fichier de navigation 
ASCII du GPS
Ouverture dans Excel 
séparateur de champs
Transformation des coordonnées
(vérifier si la zone d'étude 
est en longitude Est ou Ouest)
Suppression des formules
copier/collage spécial en tant que "valeurs"
P tir Deg long Min Deg lat Min date heureN Profil
1 2 39.696 47 29.084 06/16/1998 11:41:32geol3
3 2 39.698 47 29.083 06/16/1998 11:41:33geol3
4 2 39.7 47 29.082 06/16/1998 11:41:34geol3
5 2 39.702 47 29.081 06/16/1998 11:41:35geol3
7 2 39.705 47 29.08 06/16/1998 11:41:36geol3
8 2 39.707 47 29.079 06/16/1998 11:41:37geol3
9 2 39.709 47 29.078 06/16/1998 11:41:38geol3
11 2 39.711 47 29.077 06/16/1998 11:41:39geol3
12 2 39.714 47 29.076 06/16/1998 11:41:40geol3
13 2 39.716 47 29.075 06/16/1998 11:41:41geol3
15 2 39.718 47 29.074 06/16/1998 11:41:42geol3
P tirN Profil Long Lat Long Lat
1geol3 -2.6616 47.48473333 -2.6616 47.48473333
3geol3 -2.661633333 47.48471667 -2.661633333 47.48471667
4geol3 -2.661666667 47.4847 -2.661666667 47.4847
5geol3 -2.6617 47.48468333 -2.6617 47.48468333
7geol3 -2.66175 47.48466667 -2.66175 47.48466667
8geol3 -2.661783333 47.48465 -2.661783333 47.48465
9geol3 -2.661816667 47.48463333 -2.661816667 47.48463333
11geol3 -2.66185 47.48461667 -2.66185 47.48461667
12geol3 -2.6619 47.4846 -2.6619 47.4846
13geol3 -2.661933333 47.48458333 -2.661933333 47.48458333
15geol3 -2.661966667 47.48456667 -2.661966667 47.48456667
 Mise en forme des fichiers de navigation.






















































Fichier Excel Nav mis en forme.
(5 fichiers soit 300 000 lignes)
Fichier Excel Nav 
tous les 10 points de tir.
(1 fichier soit 59 200 lignes)
Fichiers Excel préparés pour MapInfo.
(2 fichiers de moins de 32 700 lignes chacun)
Figure II.8 : Traitement et mise en forme des fichiers de navigation sous MapInfo.
(modifié d'après Cornu, 2002)








































































































































A. Poste de digitalisation (tablette interfacée sur MapInfo)
C : Dessin cartographique montrant le réseau
hydrographique  et les unités de remplissage
en Baie de Concarneau
B :  Représentation de la digitalisation
d'un profil sismique (d'après Alix, 2003) 








Figure II.10 : Protocole de numérisation sous MapInfo
(modifié d'après Cornu, 2002)
Pt_Tir Y X Z_Interf
1 47.2999 -2.67015 0
11 47.299999 -2.670367 45.053719
20 47.300098 -2.670533 45.296192
21 47.300117 -2.670567 45.314846
31 47.300232 -2.67075 45.354462
40 47.30035 -2.67095 45.309109
50 47.300449 -2.671117 44.881149
51 47.300468 -2.671133 44.892368
61 47.300583 -2.671333 45.006432
70 47.300701 -2.671517 45.099892
80 47.3008 -2.671683 45.193268



























Table des coordonnées 
des points de tir
Table formée lors de la numérisation
et exportée en .MIF
Table finale donnant la profondeur
Figure II.11 : Mixage des fichiers navigation et digitalisation
(modifié d'après Cornu, 2002)
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5. Le modèle Numérique de Terrain Terre-Mer du domaine côtier sud breton 
Les données sismiques ont été complétées par un modèle numérique de terrain, associant les 
altitudes à terre et les profondeurs en mer.  
 Un Modèle Numérique de Terrain (M.N.T.) est un modèle de représentation d’altitude. dans 
un fichier maillé. La « matrice » représente des nœuds réguliers en X (latitude) et Y (longitude). 
Chaque nœud contient une valeur d’altitude en Z. Un modèle numérique de terrain du domaine côtier 
sud Breton a été réalisé en juxtaposant le « M.N.T. terre » de l’IGN (Institut Géographique National) 
et le « M.N.T. mer » du S.H.O.M. (Service Hydrographique et Océanographique de la Marine) grâce 
au logiciel VERTICAL MAPPER© 2.5 (*). Dans notre cas, les résolutions des modèles sont 
identiques avec un pas entre chaque maille de 100 mètres. 
La projection terrestre utilisée est le lambert II (figure II.12). Ce M.N.T. permet d’obtenir une 
visualisation globale de la topographie et de la morphologie des domaines actuellement émergés et 
submergés en Bretagne Sud. 
L’exploitation de ce document (traitement, filtre, palettes colorées…) permet de compléter les 
données sismiques. 
 

































Figure II.12 : Modèle Numérique de Terrain Terre/Mer































 Ce chapitre comprend deux parties. La première partie présente la morphologie du domaine 
sous-marin côtier sud-armoricain. La seconde partie présente les résultats de l’analyse des données 
sismiques des unités du substratum (socle cristallin et formations tertiaires) et celles de la couverture 
plus récente. Dans cette seconde partie, l’accent sera mis sur l’étude plus spécifique des vallées 
fossiles. Il y sera décrit la morphologie des vallées, leur évolution en liaison avec le cadre morpho-
structural et leur remplissage sédimentaire. 
 
A. ANALYSE ET INTERPRETATIONS DES DONNEES MORPHOBATHYMETRIQUES 
La morphologie du domaine sous-marin côtier sud-breton a pu être reconstituée à partir du 
M.N.T. terre/mer (carte des altitudes ou des profondeurs). Un traitement des données numériques a 
permis de construire dans un premier temps une carte des pentes. Elle a été obtenue en faisant la 
différence entre les valeurs maximales et minimales dans une fenêtre 3x3 pixels. Dans un second 
temps, une image composite associant la carte des pentes et le M.N.T. terre/mer a été réalisée. Cette 
nouvelle carte permet d’améliorer la lecture du relief sous-marin en soulignant les endroits à altitude 
et pente fortes par rapport aux endroits à altitude et pente faibles. La distinction entre les domaines de 
socle et les secteurs recouverts de sédiments est relativement nette. Les domaines de socle affleurant 
ou platier rocheux sont caractérisés par des variations de nuances de gris relativement fines, au 
contraire des secteurs avec couverture sédimentaire beaucoup plus lisse (figure III.1). 
La morphologie de domaine sous-marin côtier est caractérisée par l’existence d’une série 
d’îles (Iles de Glénan, Groix, Houat, Hoëdic, etc.) et de hauts fonds (Basse jaune, Basse de Groix, 
Plateaux du Four et de Guérande) alignés selon une direction N120, dite direction sud-armoricaine 
(figure I.1 & III.1). Ils forment une échine rocheuse prélittorale (des îles de Glénan à la presqu’île de 
Quiberon) qui limite vers le Sud une dépression périlittorale au sens de Pinot (1974) et de Vanney 
(1977). Ces hauts fonds jouent un rôle d’obstacles vis à vis des houles dominantes d’Ouest, 
conduisant à distinguer des secteurs protégés ou abrités de secteurs plus exposés. De la pointe de 
Penmarc’h à la pointe du Croisic, le littoral sud-armoricain se distingue par sa diversité : côtes basses 
dont les reliefs s’élèvent rarement au-dessus de 20 m et où golfes profonds et estrans sableux bordés 
de dunes alternent avec des secteurs rocheux. Un des caractères marquant de la ligne de rivage 
actuelle est sa sinuosité et ses multiples orientations : estuaires plus ou moins étroits, « petites mers » 
occupées par des marais (petite mer de Gâvres), promontoires rocheux, golfes, anses arrondies et 








Vallées fossiles visibles sur M.N.T.




- période 6200-5000 B.P.
- profondeur bathymétrique : -8 m)
(Morzadec, 1974 ; Visset et al., 1996)




Figure III.1 : Carte géomorphologique simplifiée de la bordure littorale sud armoricaine
surimposée à une image " pentes et altitudes" obtenues à partir du MNT terre/mer  
< 20 m
20 - 80 m
Dunes littorales
- période 8110+/- 200 ans B.P.
- profondeur bathymétrique : -30 m































































































































Deux grands secteurs morphologiques peuvent être isolés : 
- de la pointe de Penmarc’h au Nord-ouest de Groix, le secteur Concarneau-Lorient est 
caractérisé par des dépressions (Baies de Concarneau & de Lorient) ceinturées par des 
platiers morphologiques bien distincts. 
- du Plateau des Birvideaux à la pointe du Croisic, qui est le secteur Quiberon-Vilaine, la 
distinction entre Baie et hauts fonds est beaucoup moins marquée. Dans ce secteur, le 
colmatage par les sédiments semble avoir été beaucoup plus important (figure III.1). 
 
1. Les formes mobiles 
Il sera brièvement rappeler la morphologie des principales baies ainsi que les différents types 
de dépôts littoraux et marins de la zone étudiée. 
 
1.1. La zone littorale : fond des baies, cordons de galets et dunes littorales 
Les Baies de Concarneau et de Lorient occupent une dépression d’une profondeur moyenne 
inférieure à 45 m, longue de 70 km et d’une largeur moyenne de 10 km (figure III.1). D’Ouest en Est, 
le rivage est caractérisé par l’anse de Bénodet où se jettent les rivières de Quimper, de Pont l’Abbé et 
de l’Odet, les Baies de la Forêt, de Concarneau, et enfin, l’anse du Pouldu où se jette la Laïta. 
Limitée vers le large par un relief abrupt d’environ 30 à 40 m de hauteur, cette dépression est 
ceinturée au Nord et au Sud par des platiers rocheux.  
La Baie de Quiberon présente une profondeur moyenne de 15 m (figure III.1). Elle est 
limitée au Nord par les rias profondes du Crac’h, de St Philibert, d’Auray, de direction N150/160, 
subparallèles entre elles, et le golfe du Morbihan. Elle est limitée à l’Ouest par la presqu’île de 
Quiberon. Elle est limitée au Sud par une série de hauts-fonds et d’îles (Houat, Hoëdic). La partie 
centrale de la baie est très largement envasée et ceinturée de platiers rocheux (situés sur la marge 
septentrionale de la rivière de Crac’h au passage de la Teignouse). 
La Baie de Vilaine d’une profondeur moyenne de 12 m est une dépression plus ample (figure 
III.1) où la faiblesse de l’hydrodynamisme explique l’importance de l’envasement (Vanney, 1977). 
La Baie de Vilaine, encadrée de plateaux de socle cristallin (Plateaux St-Jacques et de la Recherche) 
ou de calcaires bartoniens peu profonds (Plateaux du Four et de l’Artimon), est en grande partie 
occupée par une vasière argileuse (Vanney, 1977). 
Les Coureaux de Belle-île forment une zone abritée, encadrée au Nord et au Sud 
respectivement par les îles de Quiberon-Houat-Hoëdic et de Belle-île (figure III.1). On distingue des 
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formations sédimentaires correspondant à des bancs de sables et de maërls  connus sous le nom de 
bancs de Taillefer et des Poulains (Vanney, 1977). 
Le Golfe du Morbihan est une petite dépression protégée des influences du grand large 
(houles) par deux ceintures successives, la presqu’île de Quiberon et son tombolo à l’Ouest, et 
l’ensemble des hauts fonds et des îles d’Houat, Hoëdic et Belle-île au sud-ouest. Deux principales 
îles caractérisent le golfe du Morbihan, l’île aux Moines et l’île d’Arz. L’île aux Moines constitue la 
limite naturelle entre deux grands secteurs : un secteur oriental, envasé d’un secteur occidental où la 
profondeur peut être supérieure à 35 mètres (Marcaillou et al., 1996). 
Le long de la côte, du Nord-ouest de la presqu’île de Quiberon à la pointe du Croisic, des 
cordons littoraux sableux actuels très locaux (non cartographiés sur la figure III.1) recouvrent 
l’estran rocheux et forment de grandes plages sableuses. Ces sables principalement composés de 
grains de quartz, de paillettes de micas et de minéraux issus de l’altération des roches de la région ou 
du plateau continental (Béchennec et al., 1996) sont momentanément immobilisés au fond des baies 
en arrière des promontoires rocheux. 
La granulométrie de l’estran sableux est dépendante de la dérive littorale de direction E-W. 
La mise en place de ces différents types de dépôts a commencé dès la relative stabilisation de la ligne 
de rivage actuelle (2000 B.P. ans environ) et se poursuit actuellement. Cette sédimentation est 
également dépendante des conditions de tempête pouvant provoquer des engraissements et 
dégraissements plus ou moins temporaires. 
Des cordons de galets sont également représentés (nord-ouest et Sud de la pointe de 
Trévignon, Ouest de l’anse du Pouldu, Sud de la petite mer de Gâvres, Ouest de Quiberon, Sud de la 
Presqu’île de Rhuys (figures III.1 & III.2). 
Dans le secteur de Concarneau – Lorient (Ouest de l’anse de Bénodet et de la pointe de 
Trévignon, Sud de la petite mer de Gâvres), des dunes littorales holocènes (Horrenberger et al., 
1972 cité par Béchennec et al., 1996) d’origine éolienne sont développées en arrière des cordons 
sableux actuels. Elles forment des dépôts de largeurs comprises entre 50 et 500 m avec des épaisseurs 
maximales de l’ordre de 3m (Béchennec et al., 1996). Dans le secteur de Quiberon – Vilaine, les 
principales dunes (figure III.1) correspondent au tombolo simple de Quiberon, à une flèche de sable 
située à l’embouchure de la rivière de Pénerf et au double tombolo du Croisic. Ces dunes sont 





1.2. Les bancs à maërls et les bancs sableux 
Dans le secteur Quiberon – Vilaine, des accumulations à maërls (algues dont le thalle est 
calcifié, Classe des Rhodophycées, Famille des Corallinacées, Genre Lithothamnium sp.) sont 
préservées sous forme de dunes hydrauliques à l’Est de Houat et au Nord de Belle-île (Vanney, 
1977). Le banc de Houat, immergé à 5-7 m de profondeur présente une longueur de 5 km pour une 
épaisseur maximale d’environ 10 m. Il s’agit de maërls sableux accompagnés de galets et de 
cailloutis anguleux (Vanney, 1977). Entre la Teignouse et la pointe de Belle-île, les bancs de 
Taillefer sont formés de dunes dissymétriques dont la hauteur est comprise entre 8 et 15 m et dont la 
ligne de crête est orientée selon une direction NE-SW. Il s’agit de sables fins reposant sur un niveau à 
graviers plus grossiers (Vanney, 1977). Les dunes ou bancs de Taillefer sont orientés 
perpendiculairement aux courants de retour de la marée (figure III.2) issus de la Teignouse (Vanney, 
1977 ; Salomon & Lazure, 1988). Au nord-ouest des bancs de Taillefer, on distingue de bancs de 
sables fins bien classés azoïques plus connus sous le nom du banc des Poulains. Au sud-est des bancs 
de Taillefer, on distingue une accumulation de maërl sans orientation préférentielle et d’extension 
plus limitée que les deux accumulations précédentes. 
Dans le secteur de Concarneau – Lorient, les bancs à maërls sont localisés dans trois 
zones : à l’Ouest de la Baie de Concarneau, à l’Est des îles de Glénan et au Nord de la Basse jaune. 
Les bancs à maërls, parfois envasés, sont situés entre les platiers rocheux et la Baie de Concarneau. 
Ces bancs, en appui sur le substratum, s’organisent sous la forme de dunes dissymétriques 
progressant vers la Baie de Concarneau. 
 
2. Les formes fossiles 
Il sera décrit les principaux hauts-fonds et les principales surfaces morphologies (platiers) du 
domaine côtier. 
 
2.1. Les hauts fonds du secteur Quiberon - Vilaine 
Dans ce secteur, les hauts-fonds les plus importants sont situés dans le prolongement de la 
presqu’île de Quiberon en direction des îles d’Houat et d’Hoëdic (figure III.1). Les hauts-fonds 
forment une barrière morphologique limitée au Sud par un escarpement de failles orientées N120. 
Cette barrière est recoupée à quatre endroits par des passes tidales d’orientation N30 au niveau des 
passages de la Teignouse (51 m), de Béniguet (20 m), des Sœurs (15 m) et entre Hoëdic et la Basse 
Guérin (30 m). 
 
B : Puissance dissipée par les courant de marée
dans le secteur Loire-Vilaine
(d'après Salomon et Lazure, 1988)
C : Schéma de circulation résiduelle de marée
dans le secteur Loire Vilaine
(d'après Salomon et Lazure, 1988)
Figure III.2 : Hydrodynamisme à l'échelle du secteur Loire-Vilaine, 
et dynamique de déplacements des particules sédimentaires
1) Sens du transit particulaire
2) Vitesse maximale de surface en m/s
en faveur du flot (f ) ou du jusant (j).
e : ligne d'équilibre
A : Migration des sédiments sous l'action
des courants de marée (d'après Vanney, 1977)
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Plus à l’Ouest, entre cette barrière morphologique et Belle-île, trois autres hauts-fonds sont 
remarquables : les hauts fonds de la Basse Moullec, des Birvideaux et des Pinochets. C’est sur ce 
dernier haut-fond que disparaît vers l’Est l’onlap des formations bartoniennes (Robert, 1969). 
En Baie de Vilaine, les principaux hauts-fonds correspondent, au Nord au Plateau de la 
Recherche, séparé du plateau St-Jacques par une vallée. Les Plateaux de l’île Dumet et de Piriac sont 
limités au sud-ouest par la faille de Guérande de direction N120. Vers le sud-ouest, on trouve le 
Plateau de l’Artimon limité au sud-est par un accident de direction N30. Enfin, le Plateau du Four et 
le plateau de Guérande constituent les hauts-fonds les plus orientaux. 
 
2.2. Les hauts fonds du secteur Concarneau - Lorient 
A l’Est des îles de Glénan, les hauts fonds comprenant les Basses : Jaune, Doun, de Groix, 
Toulven forment les chaussés Glénan-Groix (figure III.1). Ils sont délimités par des alignements 
structuraux selon deux directions majeures N160 (Ouest et Est de la Basse Jaune, Sud-est de Groix) 
et N120 (Nord des Basses Doun et de Groix). Des couloirs les séparent : chenaux de l’île aux 
moutons, de Penfret, de l’île verte et de la fosse de Kornog (Vanney, 1977). La bordure Est de la 
Baie de Concarneau est caractérisée par plusieurs accidents structuraux en relais bien individualisés 
correspondant au système décrochant Kerforne de direction N150 (Béchennec et al., 1996). Cette 
direction N150-160 limite également la bordure ouest du chenal de Penfret et de l’île Verte.  
 
2.3. Les platiers fossiles submergés 
Le relief sous-marin côtier sud-armoricain révèle une succession de platiers sans couverture 
sédimentaire significative. Sur la figure III.1, on distingue deux principaux niveaux de platiers situés 
à – 8 m et un autre à – 30 m. Ces deux platiers peuvent être suivis en continu à l’échelle de la zone 
d’étude depuis l’anse de Bénodet à l’Ouest, au Plateau du Four à l’Est (tableau IV.1).  
Dans des zones bien particulières, sur la bordure sud des îles de Groix et de Belle-île, on peut 
distinguer jusqu’à 5 niveaux de platiers compris à des profondeurs de l’ordre de –8 m à – 35 m 
(figure III.3 & tableau IV.1). A la périphérie de l’île de Groix, 5 platiers sont encore visibles, 
correspondant à des niveaux situés  à -8 m, à -30 m (figure III.3). Seul le platier dont la limite est 
située à –8/-10 m peut être suivi en continu autour de Groix. Sur le pourtour de Belle-île, 4 platiers 
sont individualisés à des profondeurs allant de - 8/- 10 m à - 35 m mais il est beaucoup plus difficile 












-20 / -25 m
-8 / -10 m
Figure III.3 :  Carte géomorphologique de l'île de Groix et de Belle-île montrant les cinq platiers encore
visibles  sur une image "pente et altitude" obtenues à partir du M.N.T. terre/mer
(remarque : les formations superficielles sont très peu épaisses dans ce secteur)
profondeur bathymétrique
des 5 platiers : -8 / -10m;
15 m; -20 m; -25m; -30m
profondeur bathymétrique
des différents platiers : -8 / -10m;
 -20 / -25m; -30m; -35m







Par rapport aux platiers observés sur le pourtour de l’île de Groix, le platier à –15 m est 
difficile à caractériser, de même que la distinction entre le niveau à –20 et –25 m n’a pu être faite. En 
revanche, on note la présence d’un platier dont la limite atteint –35 m, principalement visible au Sud 
de l’île et déjà signalé par Pinot (1968). Ces différents platiers sont recoupés par plusieurs petites 
vallées situées parfois dans le prolongement des rivières actuelles (figures III.1 & III.3). 
 
Ensemble de la zone 
d’étude Groix Belle-île 
-8 / -10 m -8 / -10 m -8 / -10 m 
- -15 m - 
- -20 m - 
- - -20 / -25 m 
- -25 m - 
- 30 m -30 m -30 m 
- - -35 m 
Tableau III.1 : Profondeurs des platiers submergés sur le domaine côtier sud-armoricain 
 
Les différents platiers sont interprétés comme des stationnements du niveau marin soulignant 
le caractère discontinu des transgressions quaternaires enregistrées par une morphologie en paliers 
successifs séparés par des ressauts estimés ici à au moins 5 m (figure III.1 & III.3). 
 
2.4. Les vallées 
On distingue deux types de vallées submergées encore apparentes sur le fond de la mer. Le 
premier correspond à des vallées partiellement comblées situées dans la plupart des cas dans le 
prolongement des rivières actuelles. Elles sont préservées au toit du socle sur des platiers rocheux, à 
proximité de la côte ou plus au large sous l’isobathe –30 m mais il est souvent difficile de les suivre 
en continu. Ces vallées sont visibles dans la Baie de Concarneau, au Nord de la Basse Doun et de 
l’île de Groix, entre la basse Toulven et la basse Moullec, à l’Est de Belle-île et dans les Baies de 
Quiberon et de la Vilaine. Dans ce dernier secteur, elles sont localisées à la sortie du Golfe du 
Morbihan au niveau du passage de Teignouse, entre le plateau de la Recherche et le plateau St-
Jacques, et enfin au sud-est de l’île d’Hoëdic (figure III.1). La continuité entre les vallées actuelles à 
terre et celles submergées est particulièrement bien visible à la périphérie des îles de Groix et de 
Belle-île (figure III.3). La morphologie héritée aujourd’hui submergée correspond donc bien à une 
morphologie de type continental. 
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Le second type de vallées correspond à des vallées préservées au toit des secteurs recouverts 
de sédiments et parfois réempruntées par des chenaux de vidange de marée. On les distingue à 
l’Ouest de l’île d’Arz (golfe du Morbihan), dans les Baies de Quiberon et de Vilaine, en amont du 
Passage de la Teignouse, au nord-ouest du plateau de l’Artimon et des Pinochets, ainsi qu’à 
l’embouchure des estuaires du Blavet, de la rivière de Pénerf et de la Vilaine. A titre d’hypothèse, 
dans le secteur du Mors bras et du Golfe du Morbihan, leur formation pourrait être liée aux 
conditions hydrodynamiques particulières de ces secteurs (figure III.2) où les courants de marée 
rotatifs et violents (> 50 cm s-1), comme au niveau du passage de la Teignouse et à l’entrée du Golfe 
du Morbihan (Vanney, 1977 ; Salomon & Lazure, 1988), provoquent la formation de chenaux de 
vidange. En revanche, l’embouchure des estuaires actuels, la morphologie de type chenalisante est 
plus probablement liée à l’action combinée des flux d’eau fluviatile et des marées (flot et jusant). 
 
B. ANALYSE ET INTERPRETATIONS DES DONNEES SISMIQUES. 
 Les données sismiques ont été acquises au cours de plusieurs campagnes à la mer organisées 
dans le cadre du PRIR COTARMOR. Les données sismiques ont été acquises avec une source 
SPARKER et une source BOOMER. Les campagnes réalisées avec une source SPARKER ont 
commencé en juin 1998 avec la campagne GEOVIL qui a donné lieu à une publication par Proust et 
al., 2001, dont l’essentiel est repris ici. Elles se sont poursuivies avec la campagne GEODET en juin 
2000 et puis GEOBLAVET en septembre 2001. Ces campagnes SPARKER ont été complétées par 
deux missions avec une source BOOMER, la mission BINGOLAINE en juillet 2000 à l’entrée de la 
Vilaine (Menier et al., 2001) et la mission GEOGOLFE en juin 2002 dans le Golfe du Morbihan 
(figure II.3). 
L'analyse des données sismiques et leur interprétation ont été menées en suivant les principes 
proposés par Mitchum et al. (1977), Vail et al. (1977), Sangree and Widmier (1977), Ravenne 
(1978), Roksandi'c (1978), Shériff (1980) et Bouma et al. (1987), (tableaux III.2 & III.3).  Nous 
avons ainsi distingué 13 faciès sismiques (tableau III.2) dont l'assemblage compose 8 unités 
sismiques (tableau III.3). Une unité sismique est définie sur la base de trois critères principaux qui 
comprennent (1) la terminaison des réflecteurs internes contre les limites d'unités (onlap, toplap, 
downlap, troncature et concordance), (2) la configuration des réflexions internes et (3) la forme 
externe de l'unité (Mitchum et al., 1977). Les 8 unités sismiques sont décrites chronologiquement de 



































































































































moyenne à faible moyenne à forte sigmoïde en auge
oblique parallèle à subparallèle
oblique tangentielle à
parallèle progradante à agradante
chaotique (bordure)
oblique-parallèle, oblique-tangentielle
passant à sub parallèle
faible moyenne à forte moyenne à forte
oblique-parallèle d'angle faible
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oblique-parallèle d'angle fort
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simple subparallèle à divergent
oblique-parallèle d'angle faible
oblique-parallèle d'angle fort




































































oblique parallèle à subparallèle
oblique tangentielle à parallèle











tangentielle passant à sub parallèle
oblique-parallèle d'angle faible




Toutes ces unités peuvent être aperçues de manière synthétique sur des profils de Baie de 
Vilaine (figures III.4A-B), à la sortie de la rivière d’Etel (figure III.5), de la Baie de Lorient (figure 
III.6) et de la Baie de Concarneau (figure III.7A-B). 
 Deux types d’unités dans ces données sismiques peuvent être distinguées. Il s’agit des unités 
du substratum et des unités de couverture. Les unités sismiques du substratum (unités 1 à 4) sont 
séparées des unités de couverture (unités 5 à 8), par une discontinuité jalonnée par des vallées.  
 
1. Les unités sismiques du substratum des vallées 
Il sera décrit la nature des unités sismiques du substratum ainsi que leur surface 
topographique au toit et à la base des différentes unités. 
 
1.1. Nature des unités sismiques 
a. Unité sismique 1  
L’unité sismique 1 (U1) est limitée au sommet par une surface de troncature. Sa base est 
masquée par les réflexions multiples. Elle est exclusivement composée du faciès sismique Fs1 
(tableaux III.2 & III.3, figure III.8a). Les réflexions internes montrent une configuration chaotique 
d'allure discontinue et incohérente, avec de nombreuses hyperboles de diffraction de courtes 
longueurs d'ondes.  
L’unité sismique 1 forme la base de tous les profils sismiques observés. Elle constitue le socle 
cristallin sur lequel reposent les autres unités sismiques (figures III.14, III.15 & III.17). Les 
réflexions extrêmement discontinues et incohérentes peuvent représenter l'image de roches massives, 
dépourvues de macrolitages, telles des roches magmatiques ou métamorphiques. Les nombreuses 
hyperboles de diffractions ressemblent aux réflexions observées le long de plans inclinés qui 
pourraient correspondre à des structures de déformation (failles et plis). Ainsi, l'unité 1 est interprétée 
comme le socle varisque sud-armoricain composé de roches magmatiques et métamorphiques, 

























Figure III.4.A : Aspects brut et surligné du profil Pe2 (baie de la Vilaine) montrant l'organisation générale









Zone sous le multiple
(non interprété)
Zone sous le multiple
(non interprété)
Zone sous le multiple
(non interprété)
Unité 1






Figure III.4.B : Aspects bruts et surlignés du profil L11 (Baie de la Vilaine) montrant l'organisation générale











Plan de position des profils sismiques au débouché de la rivière d'Etel
Lorient











Figure III.5 : Aspects bruts et surlignés du profil C16 (secteur Etel) montrant l'organisation générale













Figure III.6 : Aspects brut et surligné du profil G16 (baie de Lorient) montrant l'organisation générale














Plan de position des profils sismiques en baie de Lorient
3˚20 W















Figure III.7A : Aspects brut et surligné du profil P80 (baie de Concarneau) montrant l'organisation générale
des différentes unités sismiques et la position des principales failles
Unité 3 Unité 5 Unité 6 Unité 8Unité 8
3˚50 W






















Figure III.7.B : Aspects bruts et surlignés des profils P25 et P47 (Baie de Concarneau)





















b. Unité sismique 2  
L'unité sismique 2 (U2) repose sur l’unité 1. Elle est reconnue en Baie de Vilaine (Sud de l’île 
Dumet et au nord-est du Plateau de l’Artimon) et dans le bassin de Concarneau au Nord des îles de 
Glénan (figures III.9). Son épaisseur acoustique est d'environ 20 ms TWTT. Elle est limitée à la base 
par une surface irrégulière localement angulaire à monadnocks et au sommet par une surface de 
troncature. Elle est composée du faciès Fs2 (Tableaux III.2 et III.3, figure III.8b,c). Les réflexions 
internes de continuité faible, d’amplitude forte et de fréquence moyenne à faible montrent une 
configuration discontinue, complexe, voire chaotique. 
L'unité 2 repose sur le socle armoricain par l'intermédiaire d'une surface de troncature très 
irrégulière, localement angulaire et qui préserve des paléoreliefs. Les réflexions très discontinues, 
d’allure parfois très chaotique pourraient correspondre à des structures de glissement, des structures 
de remplissage de vallées ou de chenaux dans les zones faillées ou plissées (Ravenne, 1978). Il 
pourrait s’agir de séries détritiques discordantes (marines ou continentales). Ces dépôts 
correspondent à des dépôts ante Bartonien et pourraient être attribués aux formations yprésiennes 
décrites en Baie de Vilaine (Bouysse et Vanney, 1966), en Baie de Lorient (Port Louis ; Durand, 
1960a), en Baie de Quiberon (Durand, 1960a), au large de Groix (Banc Bertin ; Delanoë & Pinot, 
1974) et de la région de la Loire (faciès cuisien) ; la plupart d’entre eux caractérisent des dépôts 
marins peu profonds et détritiques où sont intercalés des faciès sidérolithiques (Borne, 1986). 
 
c. Unité sismique 3  
L'unité sismique 3 (U3) repose sur le socle armoricain (U1) et/ou des formations yprésiennes 
(U2). Elle forme les plateaux du Four et de l'Artimon en Baie de Vilaine, le Bassin de Gâvres au 
nord-est de Groix et l’essentiel du bassin de Concarneau (figure III.9). Son épaisseur acoustique est 
localement supérieure à 50 ms TWTT. Elle est limitée à la base par une surface d'onlap irrégulière à 
paléoreliefs, et au sommet par une surface de troncature ou de concordance. Elle est composée du 
faciès sismique Fs3 (tableaux III.2 & III.3, figure III.8d,e,f). 
 Les réflexions internes cohérentes subparallèles indiquent la présence d'une stratification de 
géométrie régulière. Cette unité montre une alternance caractéristique de paquets de réflecteurs dont 
la fréquence, l'amplitude et la continuité passent régulièrement de forte à faible. Cette caractéristique 
suggère l'alternance de faciès homolithiques et hétérolithiques qui pourrait correspondre à 
l'expression sismique de la superposition de paraséquences en domaine de plate-forme carbonatée. 
Ces formations gréso-calcaires ont été reconnues par sondages par Bouysse et al. (1966), Andreiff et 
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al. (1968) & Lefort (1975). Il s’agit pour l'essentiel de formations bartoniennes faillées, basculées et 
plissées (Robert, 1969 ; Delanoë et al., 1975). 
 
d. Unité sismique 4  
L'unité sismique 4 (U4) repose sur l’unité 3. Elle a été reconnue uniquement dans la partie 
orientale (figure III.9) de la Baie de Concarneau (Delanoë et al., 1976 ; Loget, 2001). Son épaisseur 
est d’environ 20 ms TWTT. Elle est limitée à la base par une surface d’onlap, de downlap ou de 
concordance et au sommet par une surface de troncature ou de toplap. Elle est composée du faciès 
sismique Fs4 (tableaux III.2 & III.3, figures III.8 & III.7b). Les réflexions internes, de continuité 
moyenne, d’amplitude moyenne à faible et d’une fréquence moyenne à élevée, montrent une 
configuration complexe agradante à progradante à obliques parallèles à passé légèrement chaotique. 
L’unité 4 repose sur l’unité 3 par l’intermédiaire d’une surface irrégulière. Ce faciès indique des 
milieux à lithologies homogène à légèrement contrastées symptomatique de milieux de moyenne à 
faible énergie, à savoir des alternances argiles/sables (Ravenne, 1978). Ces configurations sont 
interprétée comme un ensemble de barres comblant progressivement les vallées préservées au toit de 
l’unité 3. Selon Loget (2001), l’unité semblerait affectée par de la déformation, sans en préciser 
l’origine. 
 Des sondages effectués dans le Nord de la Baie de Concarneau (figure II.2) recoupent avec 
une certaine imprécision de l’ordre d’une centaine de mètres les profils sismiques. Ces sondages ont 
révélé la présence de calcaires marins à Operculines d’âge oligocène supérieur (Delanoë et al., 1976). 




a - Unité 1 - profil L7 - Baie de Vilaine : socle cristallin
d - Unité 3 - profil L11 - Baie de Vilaine : Bartonien
g - Unité 4 - profil P76 - Baie de Concarneau : Oligocène
e - Unité 3 - profil C10 - Baie de Lorient : Bartonien
f - Unité 3 - profil P58 - Baie de Concarneau : Bartonien
b - Unité 2 - profil E10 - Baie de Vilaine : Yprésien ? c - Unité 2 - profil P55 - Baie de Concarneau : Yprésien ?
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1.2. Géométrie des unités sismiques : cartes isobathes et isopaques 
a. Carte en isobathes de l’unité 1 (socle) 
- Baie de Quiberon et de Vilaine 
La carte des isobathes au toit de l’unité 1 dans le secteur Quiberon-Vilaine reflète une 
topographie irrégulière à vergence vers le sud-est, et où deux secteurs peuvent être distingués (figure 
III.10A). Au nord-ouest (Baie de Quiberon), un secteur caractérisé par des profondeurs maximales de 
l’ordre de 25 ms TWTT séparé du secteur sud-est par un axe de direction N30 (figure III.10A). Le 
second secteur correspond à un bassin dont les profondeurs peuvent atteindre à 40 ms TWTT. Ce 
bassin est limité vers le Nord par les plateaux de la recherche et de l’île Dumet et vers le Sud par un 
haut fond orienté parallèlement aux îles de Houat-Hoëdic selon une direction N120. Les deux 
principales directions N30 et N120 sont interprétées comme des alignements structuraux d’héritage 
hercynien. Cette compartimentation en différents secteurs est accommodée le long d’accidents ayant 
rejoué au cours du Cénozoïque. Cette surface présente de nombreuses incisions, où des vallées 
étroites au Nord se distinguent de vallées plus larges vers le Sud. 
 
- Embouchure de la rivière d’Etel 
 La carte des isobathes au toit de l’unité 1 à l’embouchure de la rivière d’Etel permet de 
distinguer au Nord un bassin en hémi-graben limité à l’Est par une faille de direction N140 et au Sud 
par un haut-fond (figure III.11A). Ce bassin comprend deux zones, l’une au nord-ouest atteignant des 
profondeurs de l’ordre de 60 ms TWTT et l’autre au sud-est. Vers le sud-est, on note la présence de 
deux hauts-fonds, séparés par une vallée, correspondant aujourd’hui à la basse Toulven et au Plateau 
des Birvideaux (figure III.11A). Cette région située dans le prolongement de la rivière d’Etel 
présente une zone affaissée au nord-est et une zone en relief au sud-ouest. Des mouvements 
tectoniques accommodés le long d’accidents de direction N140 pourraient expliquer cette 
topographie à trois hauts-fonds et un bassin. 
 
b. Carte en isobathes au toit de l’unité 2 (Yprésien) 
- Baie de Quiberon et de Vilaine 
La carte des isobathes au toit de l’unité 2 dans la Baie de Quiberon montre une légère 
remontée des isobathes à l’Ouest et un plongement des isobathes à l’Est, laissant paraître un 
comblement différentiel à l’Est, un surcreusement à l’Ouest avec l’isolement d’un nouveau bassin. 
 
 
Unité 1 : socle cristallin
Unité 2 : Yprésien ?
Unité 3 : Bartonien
Unité 4 : Oligocène
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Ce bassin reste limité au sud-est par un accident de direction N120 et vers le Nord par un 
ensemble de hauts-fonds (Plateaux de l’île Dumet et de la Recherche). Le bassin présente une 
morphologie asymétrique pouvant atteindre des profondeurs supérieures à 35 ms TWTT. La faille N120 
qui disparaît au nord-est pourrait s’expliquer par son cachetage sous les sédiments (figure III.10B).  
A titre d’hypothèse, cette nouvelle topographie pourrait résulter de la réactivation de failles 
dans un contexte en compression de direction NW-SE, associée aux déformations pyrénéennes. 
 
c. Carte en isobathes au toit de l’unité 3 (Bartonien) 
- Baie de Quiberon et de Vilaine 
 La carte des isobathes au toit de l’unité 3 montre toujours les mêmes traits topographiques 
généraux de l’unité sous-jacente au nord-ouest de la Baie de Quiberon, à l’exception du secteur Sud-
est de la Baie de la Vilaine. Dans ce secteur, on note un comblement complet du bassin originel 
(Unité 1 ; figure III.11A). Ce plateau, aujourd’hui en « relief positif » limité au sud-ouest et au 
sud-est par deux accidents, l’un de direction N30, l’autre de direction N120, correspond au plateau de 
l’Artimon (figure III.10C). Des mouvements d’origine tectonique le long de ces accidents anciens 
sont probablement responsables de cette inversion de relief dans un contexte de déformation en 
compression et de direction NW-SE, entraînant la déformation de ces dépôts (figures III.4B & III.9). 
 Au toit de l’unité 3, deux réseaux de vallées s’individualisent, l’un au Nord à écoulement est-
ouest et l’autre vers le Sud, séparés par une ligne de partage correspondant à la limite entre les deux 
secteurs décrits précédemment. Cette limite passe au niveau du Plateau de l’île Dumet et du Plateau 
de la Recherche pour rejoindre l’île d’Houat. Une déformation d’origine tectonique pourrait être la 
cause de l’individualisation de deux bassins versants qui seront décrits dans les paragraphes suivants. 
- Embouchure de la rivière d’Etel 
 La carte des isobathes au toit de l’unité 3 présente une topographie irrégulière où les hauts-
fonds décrits au toit de l’unité 1 sont encore présents. Les dépôts bartoniens occupent un bassin au 
nord-ouest. Ce dernier est limité vers le Nord par plusieurs petits accidents en relais de direction 
N140. Ces petits accidents semblent correspondre à une ou plusieurs réactivations de l’accident 
observé au toit de l’unité 1, entraînant la déformation des dépôts bartoniens (figures III.5 et III.11B). 
Au toit de cette unité, deux principales vallées sont identifiées, l’une prenant naissance dans l’axe de 
l’embouchure de la rivière d’Etel, pour rejoindre vers le Sud la seconde, à proximité de la Basse 





































































































C : Isobathe au toit de l'unité 3 (Bartonien)
Figure III.10 : Reconstitution de la géométrie des surfaces des unités sismiques
du substratum en baie de Quiberon et de Vilaine
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Figure III.11 : Reconstitution 3D de la géométrie des surfaces des unités sismiques (unités 1 & 3)
du substratum à l'embouchure de la rivière d'Etel















d. Carte des isopaques des unités 2 et 3 (formations tertiaires, Yprésien & 
Bartonien) 
- Baie de Quiberon et Baie de Vilaine 
La carte montrant la distribution des épaisseurs de l’unité 3 permet de mettre en évidence 
l’importance du remplissage dans deux bassins situés au nord-est et à l’Est d’Hoëdic. La puissance 
des dépôts peut atteindre 40 ms TWTT dans ces deux bassins séparés par un axe N30. Les deux 
bassins sont limités au Nord-est et au Sud-ouest par deux accidents de direction N120, le long 
desquels des mouvements tectoniques pourraient avoir permis la création d’espaces (figure III.12A).  
- Embouchure de la rivière d’Etel 
Au Sud de la rivière d’Etel on peut distinguer deux secteurs : un secteur à l’Est caractérisé par 
une épaisseur maximale d’unité 3 (18 ms TWTT) et un secteur à l’Ouest où les épaisseurs restent 
plus faibles. Les dépôts s’organisent suivant un axe privilégié de direction N140 (figure III.12B). 
 
1.3. Conclusions 
Le substratum sud-armoricain est caractérisé par le socle cristallin (unité 1) sur lequel 
reposent en discordance les formations tertiaires. Il s’agit des formations yprésiennes (unité 2) 
reposant directement sur le socle par l’intermédiaire d’une surface irrégulière érosive dont les 
caractéristiques topographiques pourraient correspondre à de larges vallées (figure III.4B). Elles ont 
principalement été mises en évidence dans le secteur Sud de la Baie de Vilaine (figure III.9). Ces 
formations yprésiennes peuvent être surmontées de dépôts d’âge Bartonien. Les formations 
sédimentaires datées du Bartonien (unité 3) reposent en discordance, soit sur le socle cristallin, soit 
sur les formations yprésiennes par l’intermédiaire d’une surface d’érosion plus plane où aucune 
vallée importante n’est caractérisée (figure III.4B). Ces dépôts ont été mis en évidence sur 
l’ensemble de la zone d’étude et sont préservés principalement dans des bassins (figure III.9) et très 
localement dans de petites incisions (Sud de la petite mer de Gâvres). En Baie de Concarneau, des 
sables marins calcaires très fossilifères ont été rapportés à l’Oligocène supérieur (unité 4 ; figures 
III.7B & III.9) (Delanoë et al ., 1976). Ces sables remblaient des vallées orientées selon la direction 
N160 (système Kerforne), creusées à la fin de l’Eocène et au début de l’Oligocène (Delanoë, 1988).  
Les différentes unités sont donc séparées par des discontinuités érosives qui correspondent à 
des phases d’incision. Deux de ces phases d’incision (ante-yprésienne et Eocène/Oligocène) 










B :  Carte isopaque de la couverture tertiaire au Sud 
de la rivière d'Etel (unité 3)
A : Carte isopaque de la couverture tertiaire en Baie de Quiberon et de Vilaine



































































Figure III.12 : Carte isopaques de la couverture tertiaire en Baie de Quiberon et de Vilaine (A)










2. Les unités sismiques de la couverture : les vallées 
Il sera décrit les différents types de réseaux hydrographiques fossiles, ainsi que la 
morphologie générale des vallées en section longitudinale et transversales. 
 
2.1. Morphologie de la surface de base des vallées 
 L’exploitation des données sismiques a permis de mettre en évidence plusieurs surfaces 
d’érosion. Parmi celles-ci, la surface d’érosion située au toit du substratum (socle cristallin et 
formations tertiaires) correspond à une discontinuité majeure. Elle est interprétée comme la surface 
de base des vallées fossiles sud-armoricaines. 
Pour chacune des vallées fossiles (Odet, Blavet, Etel et Vilaine), on obtient (figure III.13) :  
- le tracé des paléoréseaux 
- le profil longitudinal du talweg 
- le profil « topographique » moyen le long de la « ligne de crête » (bordures de la vallée) 
- le profil bathymétrique actuel à l’aide du M.N.T. terre/mer 
- les sections transversales des vallées espacées de 200 et 500 m. 
Les profondeurs exprimées en ms (temps double) ont été converties en mètres en prenant 
comme loi de vitesse 1800m/s dans les sédiments (non lithifiés).  
Les résultats devraient nous permettre de :  
- mesurer et comparer l’intensité d’incision dans les différentes vallées 
- comparer les intensités d’incision des différentes vallées 
- estimer les différents niveaux d’incision préservés (terrasses) 
Les profils longitudinaux et les sections transversales obtenus feront l’objet d’un examen 
montrant les corrélations spatiales possibles entre les différents profils et le contexte morpho-
tectonique de la région étudiée. 
  
Remarque : Le degré d’incertitude moyen est de l’ordre +/- 2 mètres. Il a fallu tenir compte de la marée (marnage), du 
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a. Forme des réseaux 
 Cinq réseaux hydrographiques submergés ont été cartographiés à partir des données de 
sismiques. Il s’agit du réseau de la Baie de Concarneau, du réseau Aven-Belon, du réseau Blavet-
Laïta,  du réseau Etel et du réseau Vilaine. 
 
a.1. Le réseau de la Baie de Concarneau  
 La vallée de l’Odet et de ses affluents de la Baie de la Forêt au Sud des îles de Glénan 
définissent un réseau hydrographique ramifié à écoulement dirigé vers le Sud-est (figure III.14). Il est 
creusé dans le socle cristallin et les séries tertiaires. Deux principaux drains au cours sinueux sont 
mis en évidence, l’un prenant naissance au Nord de la Baie de Concarneau, l’autre au nord-est des 
îles de Glénan. Ils correspondent à des vallées relativement étroites d’une largeur comprise entre 200 
m et 500 m. Ils se rejoignent plus au Sud pour ne former qu’un seul drain au cours plus rectiligne 
dans une vallée de plus de 4 km de largeur. Le modèle de drainage est de type parallèle rectiligne à 
semi-dendritique (Small, 1978). L’ensemble du réseau s’étend sur environ 165 km2. L’orientation 
générale de ce réseau est principalement contraint par les failles de direction N150/160 (failles 
Kerforne) comme en témoignent plusieurs failles en relais de direction N160 parallèles aux 
principaux drains (figures III.1 & III.14). 
 
a.2. Le réseau Aven-Belon 
 Ce réseau de drainage d’orientation Est-Ouest est creusé dans le socle cristallin. Le drain 
principal, d’abord rectiligne, présente un coude relativement marqué à l’Ouest pour rejoindre le 
réseau « Baie de Concarneau ». Il s’écoule dans une vallée étroite de largeur moyenne d’environ 200 
m. Le réseau occupe une superficie d’environ 36 km2. Le cadre morpho-structural de ce secteur 
limite vers le Sud l’extension de ce réseau par la présence d’un haut-fond (Basse Doun) orienté selon 
une direction N120 (figures III.1 & III.14). 
 
a.3. Le réseau Blavet-Laïta 
 Ce réseau présente une orientation globalement E-W jusqu’à son exutoire de direction NE-SO 
(fosse de Kornog). Il est creusé dans le socle cristallin et les terrains tertiaires. Trois drains majeurs 
peuvent être isolés, l’un prenant naissance à l’Est de Groix, le deuxième localisé à la sortie du Blavet 
et le troisième situé au Sud de la Laïta. Ces drains s’écoulent dans des vallées de largeur comprise 
entre 300 m et 1500 m en moyenne selon un tracé rectiligne à faiblement sinueux. Ils se rejoignent 
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vers l’Ouest pour n’en former qu’un seul, plus rectiligne et de direction NE-SO (passage de la fosse 
de Kornog). L’ensemble du réseau occupe sur une superficie d’environ 135 km2. 
Le modèle de drainage, de type parallèle à semi-dendritique présente une orientation et une 
extension limitée vers le Sud par le « Horst de Groix ». Ce réseau est également dépendant du cadre 
morpho-structural (figures III.I & III.14). 
 
a.4. Le réseau Etel 
 Ce réseau présente une orientation NE-SO (N30). Il est creusé en amont dans des formations 
tertiaires, puis vers le Sud dans les micaschistes de Groix. Deux drains majeurs sont mis en évidence 
dans la première moitié du réseau, l’un à la sortie de la rivière d’Etel, l’autre plus au Sud-ouest. Les 
drains s’écoulent dans des vallées de largeur comprise entre 200 m et 1500 m selon un tracé sinueux 
à rectiligne et se rejoignent vers le Sud pour ne former qu’un seul. Ce dernier s’écoule dans une 
vallée étroite d’une largeur moyenne de 500 m. Ce réseau occupe une superficie d’environ 115 km2. 
Le réseau de drainage, de type semi dendritique est évasé au Nord (multiples petits drains bien 
développés) évoluant vers le Sud en un réseau plus serré caractérisé par une seule vallée (figures III.1 
& III.14). 
 
a.5. Le réseau Vilaine  
Deux réseaux hydrographiques submergés (Nord et Sud) ont été caractérisés : l’un en 
communication avec la Baie de Quiberon (secteur nord), l’autre avec la partie Sud de la Baie de 
Vilaine (secteur sud). Seul le système de drainage du secteur nord peut être décrit avec précision. En 
effet, la reconstitution des réseaux de drainage du secteur sud a été rendue difficile par la présence 
d’une zone sourde (gaz) qui masque souvent le fond des vallées. 
 Le système de drainage présente une orientation E-O puis NE-SW. Il est creusé dans le socle 
cristallin. Un drain majeur et ses trois principaux affluents ont été caractérisés (figure III.15). Ils 
s’écoulent dans des vallées présentant des variations latérales de largeurs comprises entre 300 m et 
3000 m. Le drain majeur situé dans l’axe de la Vilaine peut être suivi depuis l’embouchure de la 
Vilaine au Passage de la Teignouse. Ce drain d’abord rectiligne, présente ensuite un cours à sinuosité 
plus marquée de type méandriforme et se termine plus à l’Ouest, par un drain au cours à nouveau 
rectiligne à faiblement sinueux. Les trois principaux affluents prenant naissance en Baie de Quiberon 
rejoignent le drain principal en amont du passage de la Teignouse. Les affluents sont situés dans le 
prolongement des rivières de Crac’h, de St Philibert, de Vannes, etc. Ce réseau de drainage, 
rectiligne à l’Ouest à semi-dendritique à l’Est, occupe une surface de l’ordre de 305 km2. Cet ancien 
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réseau de drainage est séparé du bassin versant du secteur sud par une ligne de crête aujourd’hui 
submergée passant au Nord-est de l’île d’Houat à la pointe de Piriac déjà visible et isolée au toit du 
substratum (figure III.15). 
 
a.6. Conclusions 
Les cinq réseaux hydrographiques occupent des surfaces comprises entre 36 et 305 km2 et 
sont séparés par les lignes de partage des eaux. Les réseaux de drainage sont d’orientation EW ou 
NE-SW. L’orientation des réseaux et des principaux drains est contrôlée par le cadre morpho-
structural. En effet, l’extension et le tracé des réseaux sont limités vers le Sud par la présence de 
hauts-fonds (figure III.1). Des lignes de crête séparent les différents bassins. La direction des drains 
semble être dépendante d’accidents tectoniques orientés selon trois directions (Vigneresse, 1988) : 
• la direction N120, parallèle au cisaillement sud-armoricain 
• la direction N150/160 (failles Kerforne) 
• la direction N30 


















Figure III.14 :  Cartographie des réseaux hydrographiques fossiles des sytèmes : "rivière de Concarneau", Aven-Belon, Blavet, et rivière d'Etel.
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Figure III.15 :  Cartographie des réseaux hydrographiques fossiles du système Nord-Vilaine et du système Sud-Vilaine
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b. Profils longitudinaux des vallées 
 L’exploitation des données sismiques a permis d’obtenir le profil longitudinal du talweg, le 
profil « topographique » de la « ligne de crête » et le profil bathymétrique des quatre principales 
vallées des différents réseaux décrits précédemment.  
 
b.1. Profil longitudinal et profil « topographique » de la Baie de 
Concarneau :  
Le profil longitudinal apparaît très irrégulier, perturbé par la présence de seuils (ruptures de 
pente) de 2 à 20 m d’amplitude. Il passe d’une profondeur de 32 mètres à plus de 70 mètres sur 22 
km. Ce profil est subdivisé en 9 sections dont les pentes varient entre 0.03 et 1.19 degrés (figure 16). 
Les sections peuvent être regroupées en deux ensembles, un premier correspondant aux anomalies 
« positives » à pente normale (sections 1-3-5-7-9) et un second correspondant aux anomalies 
« négatives » à pente inverse (sections 2-4-6-8).  
Ce profil longitudinal localisé le long des systèmes de failles « Kerforne » traverse 2 types de 
roches (calcaire et granite) et recoupe l’E.S.A. au niveau de la section 8. Ce profil présente plusieurs 
ruptures de pente dont quatre principales apparaissent encore bien exprimées. La première, située 
entre les sections 2 et 3, est caractérisée par une augmentation de la pente de l’ordre de 0.3 degré. La 
deuxième et la troisième sont situées respectivement entre les sections 4 et 5 et au niveau de la 
section 7. Enfin la dernière est située entre les sections 8 et 9. 
Le profil topographique de la bordure de la vallée présente la même allure générale que le 
profil longitudinal. 
La section du profil topographique, située à l’aplomb de la section 4 du profil longitudinal, 
diffère : en effet, l’anomalie négative de la section 4 (0.83°), caractérisée par un surcreusement de 
l’ordre de 10 m, ne s’observe pas au niveau du profil topographique. Cette section, située à proximité 
de failles Kerforne (N160) correspond à une zone de convergence des drains. Ce surcreusement 
observé au niveau du profil longitudinal pourrait être dépendant de la dynamique érosive d’origine 
fluviatile (figure III.16). 
La section 8 du profil longitudinal présente une anomalie, caractérisée par un surcreusement 
de l’ordre de 10-12 m et enregistrée sur le profil topographique. Cette section, située en amont de 
l’E.S.A. présente une pente inverse de 1.19°. La déformation du talweg, enregistrée également sur le 
profil topographique pourrait résulter de la réactivation de failles de l’E.S.A. ; le déplacement 
vertical est estimé à 10-12 m. 
La quantité d’incision est comprise entre 5 m au nord-ouest et plus de 35 mètres au sud-est. 














A. Paléo-vallées et paléo-talwegs  de l'Odet
























Figure III.16 : Profil longitudinal de la vallée principale en Baie de Concarneau
 et ses relations avec  le cadre structural
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B. Semis de points (talwegs), alignements structuraux
et localisation des zones 2, 4, 6, 8
C. Caractéristiques de la vallée principale
D. Nombre de sections, pente et nature des terrains traversés
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b.2. Profil longitudinal et profil « topographique » du Blavet :  
Le profil longitudinal du Blavet apparaît très irrégulier, perturbé par la présence de seuils de 
2 à 35 m d’amplitude (figure III.17). Il passe d’une profondeur de 22 m à plus de 65 m sur 27 km. Ce 
profil peut être subdivisé en 7 segments dont les pentes oscillent entre 0.03 et 0.42 degrés. 
Les sections peuvent être regroupées en deux ensembles, un premier correspondant aux 
anomalies positives à pente normale (sections 1, 3, 5, 7) et un second correspondant aux anomalies 
négatives à pente inverse (sections 2, 4, 6). Ce profil longitudinal localisé en amont des hauts fonds 
de Groix traverse des formations de type cristallin (granites et micaschistes) ou de type calcaire et 
recoupe l’E.S.A. au niveau de la section 7. Ce profil présente plusieurs ruptures de pente dont deux 
sont bien marquées ; elles sont situées entre les sections 4/5 et 5/6.  
Le profil topographique présente la même allure que le profil longitudinal ; seule la section 
du profil topographique, située à l’aplomb de la section 4 du profil longitudinal, diffère. En effet, 
l’anomalie négative au niveau de la section 4 (0.25°), caractérisée par un surcreusement de l’ordre de 
10 m, ne s’observe pas au niveau du profil topographique. Cette section située à proximité de failles 
de socle (figure III.17) correspond à une zone de convergence des drains et à un resserrement de la 
vallée (1500 m à 600 m). Ce surcreusement observé au niveau du profil longitudinal semble donc 
dépendant à la fois de la dynamique érosive d’origine fluviatile d’une part et du rétrécissement 
morphologique de la vallée. 
La section 6 du profil longitudinal présente une anomalie, caractérisée par un surcreusement 
de l’ordre de 10-14 m et enregistrée sur le profil topographique. Cette section, située en amont de 
l’E.S.A. présente une pente inverse de 0.42°. La déformation du talweg, enregistrée également sur le 
profil topographique, pourrait résulter de la réactivation de failles de l’E.S.A. Le déplacement 
vertical est estimé à 10-12 mètres (figure III.17) ; la quantité d’incision est comprise entre 10 m 
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Figure III.17 : Profil longitudinal de la vallée principale du Blavet
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b.3. Profil longitudinal et profil « topographique » de la rivière 
d’Etel : 
Le profil longitudinal de la rivière d’Etel présente beaucoup moins d’irrégularité que les 
deux profils précédents (figure III.18). Il reste perturbé par des seuils dont l’amplitude varie de 2 à 25 
m ; il passe d’une profondeur de 20 m à 58 m sur 22 km. Ce profil peut être subdivisé en 6 segments 
dont les pentes oscillent entre 0.017 et 0.35 degrés. 
Les sections peuvent être regroupées en deux ensembles, un premier correspondant aux 
anomalies positives à pentes normales (sections 1, 3, 4, 6) et un second correspondant aux anomalies 
négatives à pentes inverses (sections 2, 5). Ce profil longitudinal traverse des formations de type 
cristallin (granite, granodiorite, micaschistes et schistes verts) ou de type carbonaté. 
Le profil topographique présente la même allure que le profil du talweg, à l’exception des 
sections 2 et 5 où les inversions de pente observées sur le profil longitudinal ne sont pas enregistrées 
sur le profil topographique. La section 2 correspond à une zone où les formations lithologiques 
traversées correspondent à des calcarénites gréseuses. Ce surcreusement localisé pourrait être 
interprété comme de l’érosion préférentielle des calcaires. La section 5 correspond à une zone de 
convergence des drains. La quantité d’incision est comprise entre 15 mètres au Nord (embouchure de 
la rivière d’Etel) pour atteindre plus de 20 mètres vers le Sud (figure III.18). 
 
b.4. Profil longitudinal et profil « topographique » de la Vilaine :  
Le profil longitudinal de la Vilaine apparaît très irrégulier, perturbé par la présence de seuils 
de 2 à 25 m d’amplitude ; il passe d’une profondeur de 22 m à plus de 50 m sur 50 km. Ce profil est 
subdivisé en 13 sections dont les pentes varient entre 0.02 et 0.15 degrés (figure III.19). Les sections 
peuvent être regroupées en deux ensembles, un premier correspondant aux anomalies « positives » à 
pentes normales (sections 2, 6, 8, 10, 12) et un second correspondant aux anomalies « négatives » à 
pentes inverses (sections 1, 3, 5, 9, 11, 13). 
Ce profil longitudinal traverse des formations cristallines (granitoïdes et micaschistes) et 
recoupe l’E.S.A. au niveau de la section 13. Ce profil présente plusieurs ruptures de pente dont trois 
principales apparaissent encore bien exprimées. La première située entre les sections 5 et 6 est 
caractérisée par une augmentation de la pente de l’ordre de 0.23 degrés. La deuxième et la troisième 
sont situées respectivement entre la section 9 et 10 d’une part et entre le section 12 et 13 d’autre part. 
Le profil topographique de la bordure de la vallée présente globalement la même allure 
générale à l’exception des zones situées à aplomb des sections 7 et 9 du profil longitudinal. 
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La section 7 présente une déformation du talweg caractérisée par un surcreusement de 5m. 
Cette déformation ne s’enregistre pas au niveau du profil « topographique » (figure III.19). Cette 
anomalie, située à proximité de failles de socle pourrait résulter de la réactivation de ces failles. 
Cependant, cette déformation n’est pas enregistrée au niveau de la bordure de la vallée. 
La section 9 présente une anomalie négative (0.09°) caractérisée par un surcreusement de 
l’ordre de 4 m et observée sur le profil « topographique ». La section 9 située à proximité de failles 
correspond également à une zone de confluence des drains. Cette anomalie négative pourrait 
dépendre à la fois de la dynamique fluviale et de la tectonique.  
La section 13, située en aval de l’E.S.A. (limitant la bordure Sud du « horst de Quiberon » 
présente une pente inverse de 0.93 degrés. Cette déformation du talweg, non enregistrée sur le profil 
topographique, pourrait traduire l’expression d’une réactivation de failles de l’E.S.A. Le déplacement 
vertical est estimé à 4 mètres maximum (figure III.19). 







A. Paléo-vallées et paléo-talwegs  de la rivière d'Etel
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Figure III.18 : Profil longitudinal de la vallée principale située dans le prolongement
de la rivière d'Etel et ses relations avec le cadre structural
B. Semis de points (talwegs), Alignements structuraux
et localisation des zones 2, 5
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A. Paléo-vallées et paléo-talwegs de la Vilaine 
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Figure III.19 : Profil longitudinal de la vallée principale située dans le prolongement de la Vilaine
 et ses relations avec le cadre structural
B. Semis de points (talwegs), Alignements structuraux
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C. Caractéristiques de la vallée principale




En mer, l’étude comparée de quatre profils longitudinaux de quatre vallées (Odet, Blavet, Etel 
et Vilaine) montre des talwegs très irréguliers à escarpements, en “dent de scie” dont la profondeur 
d’incision varie de 10 à 40 mètres. La profondeur maximale des talwegs des quatre principales 
vallées sud-bretonnes varie de 20/25 m de profondeur à l’Est, le long des anciens cours de la Vilaine 
et de la rivière d’Etel, pour doubler et atteindre 40 m de profondeur à l’Ouest, le long du Blavet et de 
l’Odet. Les profils longitudinaux de ces quatre rivières présentent globalement une diminution 
régulière des pentes vers l’aval, parfois interrompue par des inversions locales de pente. 
En effet, les profils longitudinaux présentent des anomalies. Elles sont caractérisées (1) par 
des ruptures de pente parfois très abruptes, (2) des inversions de pente à l’aplomb soit des zones de 
confluence de drains, soit des zones de changements lithologiques, soit de zones de failles (figures 
III.4B, III7B, III.16, III.17, III.18, III.19 & III.30 ). Ces réactivations de failles sont localisées le long 
des accidents (failles Kerforne-N160) et à l’aplomb de l’Escarpement Sud Armoricain (E.S.A.-
N120). 
A terre, ces inversions de pente ne sont pas observées : en effet, en domaine continental, l’un 
des rôles majeurs des rivières est de régulariser les anomalies des profils. En contexte marin, ces 
anomalies sont aujourd’hui scellées par la couverture marine et donc à l’abri des agents d’érosion. En 
règle générale, la reconstitution des profils longitudinaux à terre ne permet pas toujours d’avoir accès 
au point le plus bas de la vallée. Ce dernier est souvent masqué par des sédiments. Les profils ainsi 
reconstitués correspondent alors aux profils de dépôts et non pas au profil du talweg « vrai ». 
 
c. Profils transversaux des vallées 
En section transversale, les vallées sud-armoricaines présentent plusieurs morphologies. Il 
s’agit de vallées en V à fond arrondi, vallées à fond plat et rebords abrupts, vallées à terrasses étagées 
(figure III.20 à III.23) dont nous avons mesuré les variations latérales de largeur, les différences de 
profondeur et le nombre de niveaux d’incision et/ou de terrasses morphologiques. Dans le cas de 
notre étude, les terrasses correspondent à des niveaux d’érosion à sommet plat et rebord abrupt, au 
toit du substratum, parfois recouvertes de sédiments. La succession des terrasses permet de préciser 






c.1. La vallée fossile de l’Odet 
La bordure de la vallée principale du réseau de la Baie de Concarneau peut être 
cachetée sous les dépôts récents ; l’épaisseur de ce remplissage est compris entre 20 et 40 ms 
TWTT (figure III.20). 
 Ces vallées fossiles apparaissent dans deux régions :  
- la première s’étendant de la Baie de la Forêt au SW de la pointe de Trévignon, où la largeur 
des sections des vallées varie entre 300 et 800 m ; les profondeurs moyennes d’incision sur le profil 
P7, recoupant transversalement la vallée principale, sont de l’ordre de 10 à plus de 35 ms TWTT. Les 
sections de vallées montrent au moins deux terrasses morphologiques à l'exception des profils P7 et 
P67 où 3 terrasses morphologiques sont caractérisées. 
- la seconde, située au Sud-est de la Pointe de Trévignon, où les sections de vallées, plus 
larges, peuvent être supérieure à 3000 m et présentent des profondeurs d’incision de l’ordre de 30 à 
40 ms TWTT. Les sections de vallées présentent plusieurs niveaux d’incision et/ou terrasses 
morphologiques. Elles sont au nombre de trois, à l’exception de la section de vallée du profil P8 où 
quatre terrasses morphologiques peuvent être observées. 
 







P64 850 3 35/38/40 45 
P62 500 1 40 50 
P3 200 1 45 55 
P25 450 1 52 58 
P46 700 1 40 58 
P58 750 1 48 58 
P10 1500 3 62/70 82 
P47 500 1 45 65 
P55 1200 1 50/60 62 
P7 700 3 58/63/70 80 
P48 1050 2 50/60 78 
P8 1200 4 52/60/64/75 80 
P49 1650 3 64/70/78 82 
P11 3300 2 55/78 92 
P12 3300 2 70/75 80 
Tableau III.4 : Largeur et altitude des terrasses et du talweg de la vallée principale en Baie de 
Concarneau. 














Paléo-vallées et paléo-talwegs  du système rivière de Concarneau





































































80 150 m Profil P49









































Figure III.20 : Sections transversales

































































Les sections de vallées des profils P7, P8 et P49, où ont mises en évidence trois voire quatre 
terrasses, correspondent au niveau du profil longitudinal respectivement aux sections 3, 5, 7 où les 
pentes sont comprises entre 0.033 à 0.45 (figure III.16). 
 
c.2. La vallée fossile du Blavet 
La vallée principale du Blavet présente un comblement d’une épaisseur comprise entre 20 et 
35 m TWT ; cinq régions peuvent être distinguées en fonction de la largeur moyenne des vallées : 
- une première située de la sortie du Blavet (profil G35) au Sud du fort Bloqué (profil G22a), 
où la largeur de vallée varie entre 900 et 1400 m. Les profondeurs moyenne d’incision sont de l’ordre 
de 20 ms TWTT. Trois niveaux d’incision et/ou terrasses ont été mise en évidence. 
- une deuxième marquée par un rétrécissement important de la vallée principale. Les largeurs 
de vallée (profils G21 et G18) présentent respectivement des largeurs de 600 et 750 m. 
- une troisième où la largeur des sections de vallées augmente à nouveau pour atteindre 
1300m (profils P36, G16, G13) ; deux terrasses morphologiques sont mis en évidence. 
- une quatrième où l’on observe à nouveau un rétrécissement et un encaissement de la vallée 
beaucoup plus marquée que précédemment. La largeur des sections de vallées n’atteint que de 400m. 
La profondeur d’incision atteint plus de 40 ms TWTT (profil P38). Cette zone correspond à la fosse 
de Kornog. Il s’agit du passage du Horst de Groix, caractérisé une seule terrasse morphologique. 
- enfin, une dernière section de vallée obtenue (profil G12) présente à nouveau un 





















Paléo-vallées et paléo-talwegs du Blavet 
        entre la côte et l'isobathe 50 m
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Figure III.21 : Sections transversales de la vallée principale située























































terrasses (ms TWTT) 
Profondeur du 
talweg (ms TWTT)
G35 1200 2 35/40 42 
G27 2150 3 52/62/64 70 
G24 1500 3 64/70/72 78 
G23 1200 3 60/66/72 74 
G22a 1500 3 53/68/72 80 
G21 950 2 57/62/64 82 
G18 1200 3 60/65 81 
G19 1200 1 70 72 
P36 1650 2 71/75 85 
G16 1350 3 60/68/73 80 
G13 1350 3 65/70/80 95 
P37 450 1 76 84 
P38 400 1 78 110 
G12 1200 2 84/92 118 
 
Tableau III.5 : Largeur, altitude des terrasses et du talweg de la vallée principale du Blavet. 
 
Les sections de vallées des profils G27, G24, G23, G22a, où ont été mises en évidence trois 
terrasses, correspondent au niveau du profil longitudinal (figure III.17) à une pente relativement 
faible de l’ordre de 0.035°. Au contraire, les sections de vallées G16 et G13 où trois terrasses ont 
également été caractérisées, se situent dans un secteur où la pente est beaucoup plus importante et de 
l’ordre de 0.23° (section 5-figure III.17). 
 
c.3. La vallée fossile de la rivière d’Etel 
La vallée principale de la rivière d’Etel présente un comblement d’une épaisseur comprise 
entre 10 et 30 m TWTT. Quatre régions peuvent être distinguées en fonction de la largeur moyenne 
des vallées : 
- une première située à la sortie de la rivière d’Etel (profil C27 et C26) où la largeur de vallée 
varie entre 500 et 900 m. Les profondeurs moyennes d’incision sont de l’ordre de 15 ms TWTT 
(figure III.22). Quatre niveaux d’incision ont été caractérisés (profil C26).  
- une deuxième située dans l’axe de la faille S.E.Q. marquée par un élargissement important 
de la vallée principale. La largeur de vallée (profil C16) atteint alors 1750 m et présente également 
trois terrasses morphologiques. 
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- une troisième où la largeur des sections de vallées diminue à nouveau pour atteindre 700m 
en moyenne (profils C17, C1c, C19, C20, C9, C8, C7) pour une profondeur d’incision inférieure à 20 
ms TWTT. Le nombre de terrasses morphologiques caractérisées varie entre une et deux. 
- une quatrième où l’on observe à nouveau un rétrécissement et un encaissement de la vallée 
beaucoup plus marqués que précédemment. La largeur des sections de vallées est comprise entre 300 









terrasses (ms TWTT) 
Profondeur du 
talweg (ms TWTT)
C27 900 1 22 40 
C26 500 3 25/30/32 40 
C16 1750 3 40/42/52 60 
C17 960 2 55/60 65 
C1c 650 1 52/54 65 
C19 750 2 52/60 62 
C20 600 1 56 64 
C9 600 1 55 64 
C8 600 2 50/52 62 
C7 750 2 58/60 70 
C5b 500 1 52/62 70 
C6 450 2 60/65 70 
C3 600 2 62/70 76 
C4 600 2 65/70 80 
C2 600 2 65/70 78 
Tableau III.6 : largeur, altitude des terrasses et du talweg de la vallée principale dans le prolongement 
de la rivière d’Etel. 
 
Les sections de vallées des profils C26 et C16, situées à proximité de la faille S.E.Q. 
(Scorff.Etel.Quiberon), où ont été mises en évidence trois terrasses, correspondant au niveau du 
profil longitudinal à une pente de 0.33 degrés passant vers le Sud à 0.10 degrés pour la section 






































































































Paléo-vallées et paléo-talwegs  de la rivière d'Etel







































































c.4. La vallée fossile de la Vilaine 
La vallée principale de la rivière de la Vilaine présente un comblement d’une épaisseur 
comprise entre 20 et 40 ms TWTT. Cinq régions peuvent être distinguées en fonction de la largeur 
moyenne des vallées : 
- une première située à la sortie de l’embouchure de la Vilaine au Sud de la rivière de Pénerf 
(profils V15, T3.5, V40, V39, T6) où la largeur de vallée varie entre 250 et 750 m. Les profondeurs 
moyennes d’incision sont de l’ordre de 20 ms TWTT. Trois terrasses morphologiques ont été 
caractérisées. 
- une deuxième située au Sud de la presqu’île de Rhuys (profils Pe6, Pe7, Pe4c, Pe4, Pe2) où 
les sections de vallées présentent des largeurs de 1200 m en moyenne. Elles présentent au moins trois 
terrasses morphologiques. 
- une troisième où la largeur des sections de vallées diminue à nouveau. Les largeurs sont 
comprise entre 900 et 1000 m pour une profondeur d’incision d’environ 25 ms TWTT. Deux 
terrasses morphologiques ont été caractérisées sur les profils Pe1 et Q4, trois sur le profil Q5. 
- une quatrième où l’on observe à nouveau un élargissement de la vallée. La largeur des 
sections de vallées est comprise entre 900 et 1400 m (profils Q7, Q18, Q15b) pour des profondeurs 
d’incision légèrement supérieur à 25 ms TWTT. 
- enfin, la dernière section de vallée obtenue (profil Q16) présente un rétrécissement ; la 






























Paléo-vallées et paléo-talwegs de la Vilaine 


































































































































Figure III.23 : Sections transversales de la vallée prinicipale située dans le prolongement


























































terrasses (ms TWTT) 
Profondeur du 
talweg (ms TWTT)
V15 600 2 21/24 32 
T3.5 450 1 22 42 
T6 900 1 30 42 
V40 1050 1 32 34 
V39 1050 2 32 40 
Pe6 1050 3 40/42/50 58 
Pe7 1300 3 30/40/50 60 
Pe4c 1650 3 30/40/48 58 
Pe4 1150 3 30/42/52 60 
Pe2 1950 3 30/40 50 
Pe1 1200 2 40/43 46 
Q4 1350 2 40/48 50 
Q5 1250 3 30/32/42 48 
Q7 2700 3 50/52/55 60 
Q18 1600 3 58/60/62 75 
Q15 1650 3 58/60/63 78 
Q16 950 1 60 65 
Tableau 7 : largeur, altitude des terrasses et du talweg de la vallée principale dans le prolongement de 
la Vilaine. 
Les sections de vallées des profils Q4, Q5, Q7, Q18, Q15b, où ont été mises en évidence trois 
terrasses, correspondant au niveau du profil longitudinal (figure III.23) à une augmentation de la 
pente (section 10 / section 9 ; figure III.23). 
 
c.5. Conclusions 
L’étude morphologique des sections transversales des vallées met en évidence jusqu’à cinq 
niveaux d’incision très localement, mais plus généralement 2 à 3 niveaux d’incision sont mis en 
évidence au toit du substratum (comprenant le point le plus bas de la vallée (talweg) et les terrasses). 
Il n’a pas été mis en évidence de liens entre le nombre de terrasses et la largeur des vallées. Très 
localement, il faut noter que le nombre de terrasses peut passer d’une à trois sur quelques centaines 
de mètres. Ces secteurs sont aussi très souvent caractérisés par une augmentation de la pente 
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(exemple rivière d’Etel figure III.18). A titre d’hypothèse, les augmentations de pente et les 
variations du nombre de terrasses pourraient être liées à des mouvements d’origine tectonique. 
Les vallées ne présentent pas toujours de terrasses morphologiques, ce qui traduit la 
discontinuité longitudinale de ces terrasses. En prenant comme critère la profondeur à laquelle se 
situent les terrasses, il n’a pas été possible de les suivre latéralement et de faire le lien entre les 
profils longitudinaux et transversaux. La correspondance entre les différents stationnements du 
niveau marin caractérisés (figures III.1 & III.3) et l’altitude des différentes terrasses ne semble pas 
très évidente. 
 
2.2. Nature du remplissage des vallées 
 Il sera décrit la nature et les types d’environnement de dépôts des différentes unités de 
remplissage des vallées. Quatre unités ont été mises en évidence (unités 5 à 8). 
a. L'unité sismique 5 
L’unité sismique 5 (U5) repose sur les unités 1, 2, 3, 4. Elle est reconnue en Baie de Vilaine, 
de Concarneau et de Lorient (figure III.24). En Baie de Vilaine, elle a été reconnue au Nord du 
plateau de la Recherche et de l’île Dumet et au Sud entre l’île Hoëdic et la Basse Guérin (figure 
III.24). En Baie de Concarneau, elle a été reconnue au Sud-ouest de la pointe de Trévignon et à 
l’Ouest des îles de Glénan. Elle a été caractérisée également au Sud-est de la rivière du Belon. En 
Baie de Lorient, elle a été reconnue au Sud de la pointe de Talut. Son épaisseur acoustique varie de 5 
à 20 ms TWTT. Elle est limitée à sa base par une surface d'onlap, de downlap ou de concordance et 
au sommet par une surface de troncature irrégulière. Elle est composée des faciès Fs5 et Fs6 
(Tableaux III.2 & III.3, figure III.25a,b,c,d,e). Le faciès Fs5 se caractérise par l’allure sigmoïde des 
réflecteurs, à remplissage progradant. Il est caractérisé par un groupe de réflexions à continuité faible 
localement chaotique-oblique, de fréquence moyenne à forte et à amplitude moyenne à faible (figure 
III.25a,b,c). Son épaisseur acoustique maximale est de l’ordre de 10 ms. Le faciès Fs6 se caractérise 
par l’allure oblique subparallèle des réflecteurs. Il est caractérisé par un groupe de réflexions à 
continuité et fréquence moyenne, d’amplitude moyenne à forte (figure III.25d,e). Son épaisseur 
acoustique maximale est de l’ordre de 10 ms. Les faciès Fs5 et Fs6 passent latéralement de l’un à 
l’autre. Les faciès Fs5 et Fs6 sont préservés respectivement en Baie de Vilaine, au Nord du plateau 
de la Recherche et de l'île Dumet et, au Sud, entre les Plateaux de l'Artimon et du Four. Le faciès Fs5 
est respectivement préservé dans la vallée fossile du Blavet au Nord de l’île de Groix et dans la Baie 
de Concarneau, au Sud de la pointe de Trévignon et au nord-ouest des îles de Glénan (figure III.24). 
 
Unité 1 : socle cristallin
Unité 2 : Yprésien ?
Unité 3 : Bartonien
Unité 4 : Oligocène












































L'unité 5 montre une série de réflecteurs bien stratifiés, localement déformés (figure III.25c), 
qui forment le remplissage de larges vallées à fond plat et berges abruptes. La configuration des 
réflecteurs sigmoïde (Fs5) ou oblique subparallèle (Fs6) semble correspondre à des sections 
d'orientations différentes à l'intérieur d'un même système sédimentaire. Ceci est confirmé par les 
faciès sismiques dont la continuité, localement chaotique, varie latéralement de faible à moyenne, ce 
qui suggère la présence de couches hétérogènes dont la continuité latérale varie par amalgame et 
dichotomie. 
En effet, les milieux à faible continuité sont aussi ceux dont l'amplitude et la fréquence sont 
les plus faibles et donc ceux qui présentent les lithologies les plus homogènes et les moins stratifiées, 
au contraire des milieux à continuité moyenne à lithologie plus hétérogène et mieux stratifiée. Ces 
images acoustiques de faible continuité, localement chaotiques, à réflexions subparallèles à 
sigmoïdes dont l'homogénéité lithologique évolue latéralement par amalgames et dichotomies, en 
comblement de vallées, sont interprétées comme le résultat de la migration de chenaux et de barres 
latérales dans un système fluviatile de type tresse. Des vallées de type "fluviatile en tresse" ont été 
décrites au Nord de la Baie de Vilaine (Pénestin) à proximité immédiate des lignes sismiques (Brault, 
1998 ; Brault et al., 2001). Dans leur partie supérieure, ces dépôts sont interdigités avec des rythmites 
tidales d'estuaire interne (Brault, 1998 ; Brault et al., 2001). La partie sommitale des dépôts qui 
comblent ces vallées ont fait l'objet d'une datation ponctuelle par Résonance Paramagnétique 
Electronique qui fournit un âge de 600 à 317 ka B.P. (Laurent, 1993 ; Van Vliet Lanoë et al., 1995; 
Van Vliet Lanoë et al., 1997). Ils comprennent, en outre, des outils lithiques (Hallegouët & Molines, 
2001 dans L’Helgouach et Briard, 2001).  
 
b. L'unité sismique 6 
L'unité sismique 6 (U6) repose sur les unités 1, 2, 3, 4, 5. Elle est rencontrée dans l’ensemble 
des vallée fossiles sud-armoricaines (figure III.26). Son épaisseur acoustique varie de 10 à 20 ms 
TWTT. Elle est limitée à sa base par une surface d'onlap, de downlap ou de concordance et au 
sommet par une surface de troncature irrégulière. Elle est composée du Fs7 (Tableaux III.2 & III.3, 
figures III.25f,g). Le faciès Fs7 se caractérise par une configuration interne des réflecteurs à 
configuration tangentielle parallèle, progradante et agradante dont la continuité, l'amplitude et la 
fréquence sont faibles (figure III.25f,g). On notera parfois, à la base, la présence d’un faciès 




g - Unité  6 - profil Pe4 - Baie de Vilainef - Unité  6 - profil G16 - Baie de Lorient
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Figure III.25 : Inventaire des faciès sismiques de la couverture récente (unités 5 & 6)
W E
100 m      10 ms
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L'unité 6 montre un ensemble de réflecteurs soit à configuration simple, parallèle, soit à 
configuration oblique tangentielle, de nature très hétérogène. Ils forment l’essentiel du remplissage 
des vallées fossiles Sud armoricaines. Les configurations simples, parallèles et obliques tangentielles 
(Fs7), montrent une continuité, une amplitude et une fréquence faibles (voire transparentes) 
symptomatiques de milieux homogènes faiblement stratifiés compatibles avec des environnements 
sédimentaires uniformes sur de larges étendues donc souvent de faible énergie (Sangree et Widmier, 
1977). Ces configurations sont interprétées comme des ensembles de barres tidales ou de bancs silto-
argileux comblant progressivement les vallées. 
 
c. L'unité sismique 7 
 L'unité sismique 7 (U7) repose sur les unités 1 à 6. Elle est étendue sur une large partie de la 
zone d'étude (figure III.27). Son épaisseur acoustique peut atteindre 15 ms TWTT. Elle est limitée à 
sa base par une surface d'onlap, de downlap ou de concordance et au sommet par une surface de 
troncature assez régulière. La surface de base présente localement des incisions de vallées à fond 
rond, digitées et méandriformes, de 4 à 5 km de large  pour une extension longitudinale supérieure à 
celle de la zone d'étude. Elle est composée des faciès Fs7, Fs8, Fs9 et Fs10 (tableaux III.2 & III.3, 
figure III.28a,b,c). Le faciès Fs8 se caractérise par une configuration interne complexe progradante, 
oblique-parallèle et oblique-tangentielle, dont le pied s'interdigite avec des réflecteurs à configuration 
subparallèle-agradante (figure III.28a,c). Cette configuration forme le remplissage de structures 
chenalisantes de taille hectométrique. Les réflecteurs sont de continuité, amplitude et fréquence 
moyennes. Son épaisseur acoustique varie de 2 à 10 ms TWTT. Le faciès Fs9 montre des réflecteurs 
complexes progradants dont la configuration est oblique-parallèle ou divergente selon des obliques 
d'angle faible qui montrent parfois des pendages de directions opposées en "chapeau chinois" 
disymétrique (figure III.28a). Les réflecteurs sont de continuité faible avec quelques passages 
chaotiques, et montrent une amplitude et une fréquence moyennes à fortes. Son épaisseur acoustique 
est de l’ordre de 5 ms TWTT. Le faciès Fs10 se caractérise par une configuration complexe 
progradante de paquets de réflecteurs superposés à allure oblique-parallèle à sigmoïde-oblique 
(figure III.28b). Les réflexions montrent des pendages de quelques degrés, distribués latéralement en 
direction sur plus de 160°. La reconstitution en trois dimensions de ces réflecteurs obliques montre 
une progradation générale vers le sud-ouest. Les réflexions sont de continuité, fréquence et amplitude 
moyennes à fortes. Son épaisseur acoustique est de l’ordre de 20 ms TWTT mais la surface sur 
laquelle repose le faciès Fs10 n'est pas visible. Les faciès Fs7, Fs8, Fs9 et Fs10 passent latéralement 
des uns aux autres. Les faciès Fs7, Fs8, Fs9 sont étroitement imbriqués sur toute la zone d'étude tandis 
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que le faciès Fs10 a été reconnu, en continuité des faciès Fs7, Fs8 et FS9, principalement au Sud de la 
Baie de Vilaine (Menier, 1999 ; Proust et al., 2001). 
L'unité 7 montre une interdigitation de paquets de réflecteurs à configuration simple, 
parallèle, et de paquets de réflecteurs à configuration complexe, oblique, de nature très hétérogène, 
qui forment le remplissage de vallées méandriformes à berges douces. Les configurations simples, 
parallèles (Fs7), montrent une continuité, une amplitude et une fréquence faibles (voire 
transparentes) symptomatiques de milieux homogènes faiblement stratifiés compatibles avec des 
environnements sédimentaires uniformes sur de larges étendues donc souvent de faible énergie 
(Sangree et Widmier, 1977). Les configurations complexes (Fs8, Fs9, Fs10), obliques, montrent une 
continuité variable à passé chaotique mais une amplitude et une fréquence généralement moyennes à 
fortes qui caractérisent des milieux à lithologies contrastées, à strates marquées mais discontinues, 
dont l'énergie de dépôt était vraisemblablement fluctuante et plutôt élevée (Sangree et Widmier, 
1977). Ces deux types de configurations sont interprétées ici comme des ensembles de barres et 
chenaux gréseux (configuration complexe) dans des dépôts fins, silto-argileux (configuration 
simple).  
Les configurations complexes montrent toutefois, en association avec une configuration 
oblique-parallèle, trois principaux types de géométries : oblique-tangentielle (Fs8), oblique-
divergente (Fs9) et sigmoïde-oblique (Fs10). La configuration oblique-tangentielle (Fs7) intervient 
en comblement latéral de structures chenalisantes (figure III.28c) et peut donc être interprétée comme 
des barres d'accrétion latérales (barres de méandres). Elle passe latéralement à la configuration oblique-
divergente (Fs9) dont la géométrie en "chapeau-chinois" à proximité des barres de méandres (figure 
III.28a), peut être interprétée comme un faciès de levées de bordure de chenal. La configuration 
sigmoïde-oblique montre une configuration progradante régulière, de paquets de réflecteurs superposés, 
de forte épaisseur (10 ms TWTT) dont le sens de progradation est homogène vers le Sud-ouest. Elle est 
interprétée comme l'expression de la progradation de barres sableuses superposées au sein d'un cône 
sédimentaire. Enfin, cette association en comblement de vallées méandriformes, de faciès gréseux de 
chenaux, de barres de méandre (Fs8), de levées (Fs9) et de faciès argilo-silteux de milieu calme (Fs8) 
permet d'interpréter l'ensemble des faciès Fs8, Fs9 et Fs10 comme des dépôts de système fluviatile ou 
estuarien méandriforme (U7b). Ces dépôts passent, au Sud de la Baie, dans la continuité de la vallée 
méandriforme, à un cône sédimentaire dont la surface de base est invisible. Ce cône est interprété 
comme un complexe de barres d'embouchures (U7a). 
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d - Unité 8 - profil E8 : Baie de Vilaine
c - Unité 7 - profil E4 : Baie de Vilaine
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a - Unité 7 - profil L7 : Baie de Vilaine





 b - Unité 7 - profil L8 : Baie de Vilaine





 L'unité 7 a été traversée par le sondage BRGM C5 (Bouysse et al., 1974), (figure III.29). La 
série correspondante, d'une épaisseur de 3,20m, comprend de la base vers le sommet : (1) des 
cailloutis enrobés d'argilites, (2) des argilites bariolées ocres et grises et (3) des sables jaunes, 
moyens à grossiers, à lentilles argileuses. La partie supérieure de ces dépôts comprend une 
microflore yprésienne remaniée et des foraminifères plio-pleistocènes. Cette série sédimentaire 
semble montrer une évolution progressive depuis des milieux continentaux (cailloutis de chenaux, 
argilites bariolées de plaine d'inondation) vers des milieux sableux dont le caractère marin ouvert est 
pondéré par la présence de lits argileux qui pourraient caractériser une influence tidale ou bien de 
crues. Cette influence tidale est compatible à la fois avec l'observation d'un système chenalisé 
méandriforme (Fs7, Fs8, Fs9) et la proximité de dépôts d'embouchure (Fs10). 
 
d. L'unité sismique 8 
L'unité sismique 8 (U8) repose sur les unités 1 à 7. Elle est étendue sur toute la zone d'étude à 
l’exception des hauts fonds actuels. Son épaisseur acoustique peut atteindre 20 ms TWTT. Elle est 
limitée à la base par une surface d'onlap ou de concordance caractérisée par un réflecteur de bonne 
continuité et de forte amplitude. Son extension latérale est supérieure à celle de la zone d'étude. Cette 
unité est recoupée en Baie de Vilaine selon une bande allongée de direction NNE-SSW partant de 
l'embouchure de la Vilaine par une zone à réflexions incohérentes à bordures franches en "pull-up" 
attribuée ici à des diffractions liées à des poches de gaz issues de milieux riches en matière organique 
(Mullins & Halfman, 2001 ; Garcia-Gil et al., 2002 ; Baltzer et al., 2003). Ce faciès sourd est 
rencontré d’une manière générale à la sortie de l’ensemble des estuaires sud-armoricains mais 
d’extension plus réduite (figure III.27). L'unité 8 est composée des faciès Fs11, Fs12, et Fs13 
(Tableaux III.2 & III.3 et 2, figure III.28d). Le faciès Fs11 se caractérise par une configuration 
agradante simple avec des réflecteurs à allure subparallèle à divergente (figure III.28d). Les groupes 
de réflexions montrent une continuité et une fréquence moyennes à fortes et une amplitude moyenne 
à faible. La base de ce faciès peut localement, à l'aplomb des principales incisions, être relativement 
transparente. Son épaisseur acoustique peut atteindre 15 ms TWTT. Le faciès Fs12 montre des 
réflexions à configuration complexe progradante d'allure oblique-parallèle d'angle faible (figure 
III.28d). La continuité des réflecteurs est moyenne, leur fréquence et leur amplitude moyenne à forte. 
Son épaisseur acoustique moyenne est de 5 ms TWTT. Le faciès Fs13 se caractérise par une 
configuration complexe progradante, oblique-parallèle d'angle élevé (figure III.28d). La continuité 
des réflecteurs est moyenne à forte et leur fréquence et amplitude sont fortes. Son épaisseur 
acoustique varie de 3 à 5 ms TWTT. Le faciès Fs 11 est étendu à toute la zone d'étude alors que les 
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faciès Fs12 et Fs13, qui recouvrent le faciès Fs11, apparaissent principalement au Nord-est des îles 
de Houat, de Hoëdic et au Nord Ouest des îles de Glénan. Ces dépôts laissent sur le fond marin des 
barres ou bombements arrondis d'extension latérale inconnue, mais de taille hectométrique en section 
transversale et de hauteur acoustique inférieure à 10 ms TWTT (figure III.28d). 
L'unité 8 montre, à la base, un ensemble de réflecteurs subparallèles prenant des 
caractéristiques divergentes puis plus transparentes vers le thalweg des vallées. Toutefois, de manière 
générale, la continuité et la fréquence moyennes à fortes et l'amplitude faible des réflecteurs 
indiquent la présence d'un milieu lité, avec des bancs peu épais mais montrant de faibles contrastes 
lithologiques (passages progressifs d'une strate à l'autre ou homogénéité lithologique). Cet ensemble 
correspondant au faciès Fs11, est interprété comme un milieu de dépôt assez uniforme sur de grandes 
étendues, de faible hydrodynamisme principalement au cœur des vallées (faciès transparents), 
comme ceux que l'on pourrait envisager lorsque le milieu marin restreint envahit une topographie 
chenalisée (ria). 
Ce faciès est surmonté par un des réflecteurs à configuration oblique-parallèle d'angle faible 
(Fs12) passant latéralement vers l'aval à une configuration oblique-parallèle d'angle fort (Fs13). La 
continuité, l'amplitude et la fréquence des réflecteurs sont plutôt moyennes dans le faciès Fs12 et 
fortes dans le faciès Fs13. Ceci tend à indiquer des milieux bien stratifiés à lithologies contrastées 
déposées dans des milieux à l'hydrodynamisme élevé, comme des barres et chenaux gréseux. 
Toutefois, les caractéristiques plus "fortes" des réflecteurs dans le faciès Fs13, le pendage plus élevé 
des réflecteurs et la morphologie résiduelle de barres du faciès Fs13, tendent à indiquer un milieu de 
plus haute énergie de dépôt. Ces dépôts sont interprétés comme des dépôts de barrières (Fs13) et 
d'arrières barrières (Fs12) littorales. 
L'unité 8 a été traversée par le sondage BRGM C5 (Bouysse et al., 1974) (figure III.29). La 
série correspondante, d'une épaisseur de 10,25 m, comprend de la base vers le sommet : (1) des 
cailloutis à galets émoussés de micaschistes et de quartz (0.10 m), (2) des sables bruns roux, grossiers 
à graviers, à débris de lamellibranches (1.15 m), (3) des argilites meubles à turritelles (9 m). La 
datation au carbone 14 des débris de coquilles de lamellibranches a fourni un âge de 8110 ans +/- 200 
ans. L'épaisseur cumulée des cailloutis et des sables bruns roux est de l'ordre de la résolution du 
signal sismique employé (environ 1,50 m). Ils peuvent au mieux être responsables du réflecteur fort 
qui forme la base de l'unité 8. Le faciès Fs11, le plus étendu latéralement et le seul présent dans la 
zone du carottage, correspond aux argilites marines à turritelles. Ces argilites sont localement très 
déformées au sud-est d’Hoëdic (figures III.9 & III.30). Une faille de direction N120, affecte le socle 
entraînant la formation d’un hémi-graben. Le mouvement de la faille (2 à 3 m de rejeu) déforme les 
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couches à la base au moment de ce réajustement. Ce mouvement continue faiblement puis s’arrête et 
le tout est scellé par une nouvelle couche de dépôt. Cet indice de rupture affectant la couverture 
holocène est à relier aux activités sismiques quaternaires de faible amplitude enregistrées sur le 
Massif Armoricain et dont les épicentres sont souvent localisés le long d’accidents anciens. 
 
2.3. Géométrie du remplissage des unités sismiques 
Le remplissage des vallées fossiles sud-armoricaines est constitué de quatre principales unités 
sismiques. Le remplissage peut atteindre jusqu’à 35 m d’épaisseur (figures III.31 & III.32). Les 
unités sismiques présentent selon les secteurs étudiés (de la Baie de Concarneau à la Baie de Vilaine) 
des variations latérales d’épaisseur variables (tableau III.8).  
a. Cartes isopaques du remplissage des vallées (unités 5 à 8) 
- Baie de Quiberon et de Vilaine 
 La carte (figure III.31A) montrant la distribution des épaisseurs du remplissage des vallées 
permet de distinguer deux secteurs : un secteur Nord, de l’embouchure de la Vilaine au Nord de l’île 
d’Houat et un secteur Sud. Au Nord, on peut individualiser une bande longue d’environ 40 Km, 
d’orientation Est-Ouest où l’épaisseur maximale des dépôts rencontrés est d’environ 20 ms TWTT. 
Au Sud, on note une bande de 20 Km de long d’orientation nord-ouest à sud-est où les épaisseurs 
sont du même ordre. Ces deux secteurs correspondent aux deux bassins versants individualisés au toit 
de l’unité 3 (figure III.31A). 
 
- Embouchure de la rivière d’Etel 
 La carte (figure III.31B) montrant la distribution des épaisseurs permet de mettre en évidence 
l’existence de deux axes principaux de dépôts séparés par une bande étroite où la puissance des 
dépôts est faible. 
 L’un des axes se situe dans le prolongement de la rivière d’Etel selon une direction Nord-est 
Sud-ouest. Le second, parallèle au premier, est situé plus à l’Ouest (figure III.31B). 
 Ces deux secteurs correspondent aux vallées mises en évidence et que l’on peut voir sur la 
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(Bouysse et al. 1974)
Argilites  à turritelles (non consolidées) 
Sable grossier gris et roux à lamellibranches.
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Figure III.29 : Description du sondage C5 de Bouysse et al., (1974) et proposition de corrélation de ce sondage
avec son image sismique obtenue sur le profil E4.5 acquis à l'aplomb du sondage












Plan de position des profils sismiques en Baie de Vilaine

















Plan de position des profils sismiques en Baie de Vilaine








Figure III.30 : Mise en évidence  d'une faille syn-sédimentaire affectant
la base de la couverture holocène (Unité 8)
Section Brut du profil E13






b. Distribution des unités sismiques dans les vallées 
L’unité 5 se présente sous forme de paquets discontinus quelque soit la zone d’étude Elle n’a 
pas été caractérisée en Baie d’Etel (figure III.32C). En Baie de Concarneau, elle est préservée dans 
des micro-grabens de 5 Km de largeur délimitée (figure III.32A) par des failles N150/160 (faille 
Kerforne). En Baie de Lorient, elle est présente en amont du horst de Groix (à proximité de la fosse 
de Kornog) limité au Nord par un accident N120 (figure III.20B). Dans le secteur Sud de la Baie de 
Vilaine, elle est déformée et préservée dans des micro-bassins localisés au nord-est d’Hoëdic (figure 
III.33). 
 L’unité 6 a été caractérisée sur toute la zone d’étude à l’exception du secteur Sud de la 
Vilaine. Elle forme l’essentiel du remplissage des vallées fossiles. Elle est souvent représentée sur les 
2/3 de la vallée (figures III.26 & III.33).  
L’unité 7 a été caractérisée également sur toute la zone d’étude à l’exception du secteur compris 
depuis l’estuaire du Blavet à la fosse de Kornog (figures III.32 & III.27). 
 L’unité 8 correspond à l’unité supérieure, reposant sur les unités 6 & 7 et dont l’extension est 
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Figure III.31 : Carte isopaques de la couverture de remplissage des vallées submergées
 en Baie de Quiberon et de Vilaine (A) et au Sud de la rivière d'Etel (B)
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A. Unités sismiques de remplissage de la vallée principale
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Figure III.32 : Profils longitudinaux simplifiés et unités sismiques de remplissage des vallées principales
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A. Unités sismiques de remplissage de la vallée de la paléo-Vilaine (Secteur Nord)
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Attention : Cette représentation du profil longitudinal supposé dans le secteur "Sud Vilaine"
dans la partie médiane est masquée par une zone sourde d'orientation NE-SW. Il ne nous
























Figure III.33 : Profils longitudinaux simplifié et unités sismiques de remplissage des









 Baie de Concarneau 
Baie de 
Lorient Baie d’Etel 
Baies de Quiberon 





Unité 5 0 - 15 m 0 – 10 m - 0 – 8 m 0 – 10 m 
Unité 6 0 - 18 m 0 –18 m 10 – 15 m 0 – 20 m - 
Unité 7 0 - 5 m - 0 – 3 m 10 – 15 m 10 – 15 m 
Unité 8 5 – 15 m 5 – 30 m 5 – 15 m 2 – 20 m 5 – 20 m 
 
Tableau III.8 : Localisation et épaisseurs des unités sismiques de remplissage des vallées fossiles. 
 
   c. Conclusions 
L’étude morphologique des sections transversales des vallées a montré plusieurs niveaux 
d’incision (terrasses morphologiques), mettant en évidence de multiples phases de creusement. 
L’essentiel du remplissage sédimentaire (unités 6, 7, 8), à l’exception des dépôts fluviatiles (unité 5) 
préservés soit à la base des vallées ou dans de micro-grabens (figure III.31A) n’a pas de rapport avec 
la mise en évidence des terrasses morphologiques des sections transversales des vallées. La surface 
d’incision à la base des vallées est très vraisemblablement une surface polygénique antérieure aux 
dépôts caractérisant la série transgressive (unités 6, 7, 8). Ce résultat pose le problème de la non 
préservation de formations sédimentaires fluviatiles contemporaines des différentes phases de 
creusement. Les dépôts fluviatiles dans les vallées sud-armoricaines ont probablement été évacués, 
érodés et/ou transités au cours des différents bas niveau enregistrés depuis le dernier cycle glaciaire 
(150 000 ans à nos jours). Ces dépôts sont à titre d’hypothèse préservés sur le rebord de la plate-
forme externe (prisme plio-pléistocène (Hommeril et al., 1972 ; Hersey & Whittard, 1966 cité par 
Vanney, 1977) et/ou au pied du talus continental.  
 
2.4. Modèles de remplissage des vallées fossiles 
Les unités de remplissage des vallées fossiles ont mis en évidence quatre cortèges de dépôts. 
Ces derniers peuvent être isolés à travers deux modèles de remplissage de vallées fossiles. 
a. Unités sismiques 
L'analyse des données sismiques acquises, calibrées par des données de terrain et de carottes 
(figures II.2 & III.29), montre que deux ensembles acoustiques peuvent y être distingués. Un premier 
ensemble basal constitué d'unités sismiques déformées qui composent le substratum de la Baie (U1, 
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U2, U3, U4), sur lequel reposent en discordance angulaire des séries sismiques de couverture récente 
qui constituent le remplissage de vallées fossiles (U5, U6, U7 et U8). Les unités du substratum 
comprennent, de la base vers le sommet, le socle cristallin armoricain (U1), les séries gréseuses de 
l'Yprésien (U2), les séries gréso-carbonatées du Bartonien (U3) et les séries carbonatées à 
operculines de l’Oligocène (U4). Les séries carbonatées à myogypsines du Miocène caractérisées en 
Baie de Concarneau par Delanoë et al. (1975) n’ont pas été déterminées à partir de ces nouvelles 
données sismiques. Les unités U2 à U4 sont séparées les unes des autres par des discontinuités 
interprétées comme des surfaces d’érosion. La couverture tertiaire de l’Eocène inférieur à supérieur 
est plissée et faillée. Les unités de couverture récente montrent quatre unités :  
- une unité (U5) composée de dépôts fluviatiles en tresse (figure III.24) préservés à la base 
des vallées encaissées à l’exception des vallées situées en aval de la rivière d’Etel actuelle. Dans ce 
secteur, ces dépôts, ont soit été érodés ou soit ne se sont jamais déposés. Les dépôts peuvent être 
interprétés comme des dépôts résiduels (lag deposit) et pourraient correspondre :  
• soit aux dépôts fluviatiles en tresse datés à terre, à la base, à 600 ka et au 
sommet, à 317 ka B.P., sur la plage de la Mine d'Or à Pénestin (Van Vliet 
Lanoë et al. 1995) 
• soit à des dépôts fluviatiles datés de la fin du cycle Eemien (antérieur à 60 
000 ans B.P.) mis en évidence sous les dépôts marins transgressifs 
holocènes dans la vallée de la Loire (Barbaroux et al., 1980). 
• Soit à des dépôts fluviatiles datés du Weischelien scellés par des dépôts 
sablo-vaseux à huîtres, compris entre –27 et –40 m NGF datés à 13Ka +/- 
350 B.P. ( Barbaroux et al., 1980). 
- une unité 6 (U6) composée de bancs tidaux (remplissage de rias) constitue l’essentiel du 
remplissage des vallées sud-armoricaines à l’exception des vallées situées dans le secteur Sud de la 
Vilaine (figure III.26). Ces dépôts pourraient correspondre à des dépôts mis en place dans des 
conditions estuariennes, associées à une dynamique tidale. 
- une unité 7 (U7a, b, c) composée de dépôts de plaine tidale incisée par des chenaux de 
marée (U7c) à l’exception des vallées situées dans le secteur Sud de la Baie de Vilaine (figure III.27). 
Dans ce secteur, elle comprend des dépôts de plaine d’inondation à argilites bariolées incisés par un 
réseau fluviatile à estuarien de type méandriforme (U7b), passant vers le Sud à des barres 
d’embouchure (U7a). Ce réseau fossile pourrait correspondre à un paysage de type plaine côtière à 
influence marine (tidale). 
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- une unité supérieure (U8) constituée par des dépôts marins argileux de faible énergie 
reposant sur une mince semelle sableuse datée de 8110 ans +/- 200 ans et passant localement, vers le 
haut, à proximité des îles (Glénan, Houat, Hoëdic) à des dépôts de barrière et arrière barrière 
littorales. 
b. Surfaces de discontinuité  
Cette succession sédimentaire formée par U5, U6, U7 et U8, est recoupée par quatre surfaces 
de discontinuité majeures jalonnées par des vallées (figure III.34). Ces surfaces sont caractérisées par 
(1) la troncature des réflecteurs sous-jacents et (2) la discordance des réflecteurs qui les surmontent 
(onlap, downlap). Ce sont de la base vers le sommet :  
- une surface d'érosion, surface de base de toutes les vallées (SB U5, figure III.34) associée à 
la discordance angulaire entre le substratum (U1, U2, U3, U4) et la couverture (U5, U6, U7, U8) ; 
cette surface dessine une topographie irrégulière qui comprend des vallées à rebords abrupts qui 
délimitent des paléoreliefs d'une vingtaine de mètres de hauteur dont certains sont bordés par des 
failles (figure III.34A & III.34B). Cette surface est surmontée par des dépôts fluviatiles en tresse 
parfois déformés comblant partiellement la topographie. Elles sont interprétées comme le résultat de 
l'action combinée de l'érosion fluviatile et de l'activité tectonique régionale le long de failles 
normales. 
- une surface d’érosion (SB U6, figure III.34) formant de grandes vallées qui incisent les 
dépôts fluviatiles en tresse de l’unité 5. Cette surface est surmontée de dépôts tidaux d’une épaisseur 
moyenne d’environ 20 m en agradation.  
- une surface d'érosion (SB U7, figure III.34) jalonnée de vallées méandriformes à rebords 
doux qui incisent les dépôts fluviatiles en tresse de l'unité 5 observés principalement dans le secteur 
Sud de la Vilaine. Cette surface est surmontée de dépôts fluviatiles à estuariens de type 
méandriformes. Elle disparaît vers le Sud-ouest, où elle entre en conformité, à la base du cône 
sédimentaire à barres d'embouchures (figure III.34). 
- une surface d'érosion chenalisée (Rt, figure III.34), méandriforme, dont le relief est peu 
prononcé mais incisé vers le Nord (proche des côtes actuelles) par des petits chenaux. Cette surface 
est surmontée, au Nord, dans les petits chenaux, par des dépôts estuariens et, au Sud, par des sables 
grossiers à lamellibranches. Cette surface disparaît vers le Sud où elle entre en conformité dans les 
argilites à Turritelles (U8). 
Ces surfaces de discontinuités SB U6 et SB U7, caractérisées à la fois par des discordances 
angulaires d'extension régionale, entre réflecteurs sismiques, et une érosion continentale, sont 
interprétées comme des limites de séquences (SB, figure 34). La surface supérieure SR U8 (figure III.34) 
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est surmontée par une très faible épaisseur de dépôts qui pourraient être éventuellement issus du 
remaniement de sédiments continentaux (cailloutis à quartz et micaschistes roulés (Bouysse et al., 1974) 
(figure III.29).  
Ces dépôts sont préservés soit dans des petits chenaux de marée au Nord, soit plus généralement 
dans des dépôts marins proximaux (sables grossiers à lamellibranches). La surface SR U8 pourrait donc 
être, localement, vers l’amont, d'origine polygénique et représenter le remaniement d’une surface 
d’érosion continentale par une surface d’érosion marine postérieure. Cette dernière étant elle-même 
composée d’une surface de ravinement tidal (Rt, figures III.34 & III.35) et d’une surface de ravinement 
par la houle (Rh, figures III.34 & III.35). Par ailleurs, deux autres surfaces remarquables doivent être 
prises en compte (1) une surface de transgression (TS, figures III.34 & III.35) qui marque le contact entre 
des dépôts continentaux et marins des unités 6 ou 7 et (2) une surface d'inondation maximale (MFS, 
figure III.34) située localement à la base des argilites d'offshore à Turritelles de l’unité 8. 
 
c. Cortèges de dépôt 
Les unités sédimentaires définies ci-dessus, limitées par des surfaces-clés, permettent de 
définir des assemblages tridimensionnels de faciès génétiquement liés par les mêmes processus de 
dépôts et de préservation ou "systems tracts" (Brown et Fisher, 1977). La superposition ordonnée de 
ces cortèges construit les séquences de dépôts (Posamentier et Vail, 1988 ; Posamentier et al., 1988). 
Dans notre exemple, quatre cortèges peuvent être isolés au sein de deux modèles de remplissage de 
vallées fossiles. Ils sont décrits du plus ancien au plus jeune. 
Modèle 1 : Les cortèges sédimentaires observés dans les Baies de Concarneau, de 
Lorient à l’embouchure de la rivière d’Etel, de Quiberon et de Vilaine (secteur Nord) 
 
1) Un cortège composé des dépôts fluviatiles en tresse compris entre la limite de séquence SB 
U5 et la limite de séquence SB U6. Ce cortège qui repose sur une surface d'érosion continentale, est 
interprété globalement comme des dépôts dits "de bas niveau" ou "lowstand systems tract". Ces dépôts, 
déjà en rétrogradation, comblent les paléotopographies au toit du substratum armoricain (figure III.34.B). 
2) Un cortège composé de dépôts tidaux (barres tidales en agradation) compris entre la limite 
de séquence SB U5 et la surface d’inondation maximale (figure III.34A). Ces dépôts constituent 
l’essentiel du remplissage des vallées incisées sud-armoricaines. Ils sont surmontés par des dépôts 






Figure III.34 : Modèles de remplissage des vallées incisées sud-armoricaines
Modèle 2
rapport profondeur/largeur : 0.24%
profondeur moyenne : 18 m
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Sbx/Sbx, "Unconformity"/Surface de ravinement, base de l'unité x
MFS, Surface d'inondation maximale
Rt, Rav.tidal, Surface de ravinement par les marées
Rh, Rav. Houle, Surface de ravinement par la houle








- Une partie composée de dépôts estuariens de plaine tidale (replats tidaux) compris entre la 
limite de séquence SB U7 (figure III.34) et la surface de surface tidale (Rt, figures III.34 & III.35). 
- Une partie composée de chenaux compris entre la surface de ravinement tidal (Rt) et la 
surface de ravinement par la houle (Rh). Ces dépôts sont des dépôts de ravinement tidaux (Zaitlin et 
al., 1994). 
- Une partie composée de sables bioclastiques et bioturbés situés entre la surface de 
ravinement par la houle (Rh, figures III.34 & III.35) et la surface d’inondation maximale. Ces dépôts 
sont interprétés comme des dépôts de ravinement de houle. Ce cortège est interprété comme un 
cortège transgressif 
 3) Un cortège terminal composé exclusivement de sédiments marins d'argilites à 
Turritelles, de barrière et d'arrière barrière littorales (U8) compris entre la MFS et le fond marin 
actuel. Il est interprété comme un cortège de haut-niveau. 
 
Modèle 2 : Les cortèges sédimentaires observés dans le secteur Sud de la Baie de 
Vilaine 
 
1) Un cortège composé des dépôts fluviatiles en tresse compris entre la limite de séquence 
SB U5 et la limite de séquence SB U6. Ce cortège qui repose sur une surface d'érosion continentale, 
est interprété globalement comme des dépôts dits "de bas niveau" ou "lowstand systems tract". Ces 
dépôts, déjà en rétrogradation, comblent les paléotopographies au toit du substratum armoricain 
(figures III.34B). 
2) Un cortège composé de dépôts fluviatiles à tidal de type méandriforme compris entre la 
limite de séquence SB U5 (figure III.34B) et la surface de transgression (TS, figure III.34B). Ces 
dépôts passent vers le sud-ouest à un cône sédimentaire d'embouchure, ainsi ce cortège est interprété 
comme des dépôts de bas niveau de type prisme de bas niveau ou "lowstand wedge". Ce cortège a été 
caractérisé uniquement dans le secteur Sud de la Baie de Vilaine (figure III.34B). 
3) Un cortège composé de dépôts mixtes fluvio-estuariens et marins compris entre la 
surface de transgression (TS, figure III.34B) et la surface d’inondation maximale (figure III.34B). Il 
comprend, de la base vers le sommet, trois parties distinctes. 
Une partie composée de dépôts fluvio-estuariens et de replats tidaux compris entre la surface 
de transgression (TS, figure III.34B) et la surface de ravinement tidale (Rt, figure III.35) ou bien 
l'amalgame entre la surface de ravinement tidale et la surface de ravinement par la houle (Rh, figure 
III.34). 
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Figure III.35 :  Aspect brut et surligné du Profil boomer V08 (Baie de Vilaine) montrant,
- l'organisation des différentes unités sismiques  et les surfaces de discontinuités SbU5 à SbU8


























Une partie composée des minces dépôts de chenaux tidaux compris entre la surface de 
ravinement par les marées (Rt, figures 34B & III.35) et la surface de ravinement par la houle (Rh, 
figure III.35). Ces dépôts sont des dépôts de ravinement tidaux (Zaitlin et al., 1994). 
Une partie composée de sables marins bioclastiques et bioturbés situés entre la surface de 
ravinement par la houle (Rh, figure III.34B) et la surface d'inondation maximale. Ces dépôts sont 
interprétés comme des dépôts de ravinement de houle. 
Ce cortège est interprété comme un cortège transgressif. Il comprend trois parties distinctes 
dont la structure correspond à celle de cortèges plus petits, sans qu'aucune terminologie particulière 
n'existe pour les nommer dans la littérature actuelle.  
4) Un cortège composé de dépôts marins d'argilites à Turritelles, de barrière et d'arrière 
barrière littorales compris entre la surface d'inondation maximale et le fond marin actuel. Ce 
cortège peut correspondre au pied d'un cortège sédimentaire de haut niveau marin. 
 
d. Séquences de dépôt 
A l’échelle de notre zone d’étude, ces agencements de cortèges composent deux séquences de 
dépôts incomplètes. Une séquence inférieure, située entre les surfaces SB U5 et SB U6 (figure 
III.23), qui comprend un système tract unique, de bas niveau. Cette séquence inférieure est commune 
à tous les systèmes de vallées étudiées. Une séquence supérieure de nature différente qui a été 
observé dans deux secteurs distincts. 
Dans le secteur compris depuis la Baie de Concarneau au secteur Nord de la Vilaine : La 
séquence supérieure entre la limite de séquence SB U6 et le fond marin est composée d’un cortège 
transgressif et le début d’un cortège de haut niveau. Le système transgressif est particulièrement 
complet et composite. Il est recoupé dans sa partie médiane par des dépôts de ravinement 
généralement mieux préservés dans les dépôts de vallées incisées (Dalrymple et al., 1994 ; Zaitlin et 
al., 1994 ) que sur de larges plate-formes (figure III.35).  
Dans le secteur Sud de la Baie de Vilaine : La séquence supérieure, comprise entre la limite 
de séquence SB U7 et le fond marin actuel, est composée d'un cortège de bas niveau, d'un cortège 
transgressif et le début d'un cortège de haut niveau. Le système transgressif est également recoupé 






e. Comparaison des deux modèles de remplissage  
La série transgressive composée de trois unités paraît préservée selon deux modalités.  
- Dans le modèle de vallée dont le rapport largeur/profondeur est de l’ordre de 1% 
[modèle (1) ; vallées profondes et encaissées], les dépôts de l’unité 6, de l’unité 7 
(uniquement les dépôts de chenaux de marée et de replat tidaux) et de l’unité 8 sont 
rencontrés.  
- Dans le modèle de vallée dont le rapport largeur/profondeur est de l’ordre de 0.24% 
[modèle (2) ; vallées larges et peu encaissées], l’ensemble des dépôts de l’unité 7 (barres 
d’embouchure, dépôts de chenaux fluviatiles, de marée et replats tidaux) et de l’unité 8 
sont rencontrés. 
 Les différences entre les deux modèles correspondent à (1) deux types morphologiques de 
vallées et (2) à l’absence ou la présence de l’unité 6 et d’une partie des dépôts de l’unité 7 (figures 
III.35, III.36 & III.37).  
Sachant que la dernière remontée du niveau marin peut être considérée comme synchrone à 
l’échelle de notre zone d’étude, le comblement progressif des vallées fossiles sud-armoricaines 
s’effectue de manière différente selon la morphologie des vallées :  
- soit dans des vallées profondes (ou paléo-rias) ; 
- soit dans les vallées plus larges pouvant être considérées comme des baies plus largement 
ouvertes au domaine marin.  
Lors de la remontée du niveau marin, dans le secteur Sud de la Baie de Vilaine, les sédiments 
issus de ce bassin versant sont piégés et se répartissent dans de larges vallées peu encaissées sur 
l’ensemble de la plaine côtière. Les chenaux fluviatiles (unité 7b, figure III.36) présentent une 
sinuosité de type méandriforme et constituent une partie du cortège transgressif. Alors qu’au même 
moment, dans les autres vallées sud-armoricaines plus encaissées et à l’abri des hauts-fonds (Baies de 
Concarneau, de Lorient, d’Etel, de Quiberon et au Nord de la Baie de Vilaine ; figure III.1), on 
assiste à un comblement de paléo-rias dominés par la marée, caractérisé par des barres tidales 
d’estuaire (unité 6 ; figure III.36). 
La morphologie des vallées semble être l’un des facteurs de contrôle en terme de répartition, 
de nature, d’épaisseur et de géométrie des dépôts. Les dépôts associés aux chenaux fluviatiles de type 
méandriformes de l’unité 7b, caractérisés uniquement dans les vallées larges du secteur Sud de la 
Vilaine, sont donc très vraisemblablement contemporains des dépôts de l’unité 6 (barres tidales 
d’estuaires). 
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Figure III.36 : Coupe géologique simplifiée Nord-Sud
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Dans ce travail nous avons tenté de préciser l’architecture des dépôts préservés entre la côte et 
l’isobathe 50 mètres au débouché des principales vallées sud-bretonnes (Odet, Blavet, Etel et 
Vilaine) à partir de données d’imagerie acoustique sous-marine (sismique très haute résolution) et de 
données morphobathymétriques. Ces dépôts comprennent des vallées fossiles submergées depuis la 
dernière transgression post-glaciaire encadrées par deux accidents tectoniques régionaux majeurs, le 
C.S.A. (Cisaillement Sud Armoricain) au Nord et l’E.S.A. (Escarpement Sud Armoricain) au Sud. 
Nous avons ainsi décrit et interprété la nature substratum des vallées, la nature et l’architecture de 
leur remplissage ainsi que l’évolution de leur profils longitudinaux. 
Les résultats obtenus ont permis de mettre en évidence :  
• cinq réseaux hydrographiques dont l’orientation est en partie dépendante du cadre 
morpho-structurale de la zone d’étude. 
• la structure du prisme transgressif du Pléistocène à Holocène armoricain préservé dans les 
vallées fossiles. 
• l’évolution du relief de cette zone submergée en relation avec l’histoire récente du Massif 
Armoricain. 
L’ensemble de ces résultats nous conduit discuter certains aspects mis en évidence. 
 
A. LA MORPHOLOGIE COTIERE ET LES SURFACES D’ABRASION  
  
1. Le modèle général 
L’analyse morphobathymétrique du M.N.T terre/mer (figures III.1 & III.3) a permis 
d’améliorer la lecture du relief sous-marin. Les principales caractéristiques de la morphologie 
sous-marines sud-armoricaine sont :  
• L’existence d’une série d’îles et de hauts fonds alignés selon la direction N120 (C.S.A.). 
Ils forment un ensemble rocheux qui limite vers le Sud une dépression périlittorale au 
sens de Pinot (1974) et de Vanney (1997). Cette dépression correspond aux principales 
Baies de Concarneau, Lorient, Quiberon et Vilaine. 
• Une succession de platiers fossiles submergés interprétés comme d’anciennes surfaces 
d’abrasion marines. Les différents niveaux platiers mis en évidence sur le domaine sous-
marin côtier sont localisés :  
- De l’anse de Bénodet, à l’Ouest, au plateau du Four à l’Est, deux principaux 
platiers situés à –8 m et – 30 m peuvent être suivis en continu. 
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- Sur le pourtour sud des îles de Groix et de Belle-île, où respectivement 5 et 4 
platiers ont été observés situés à des profondeurs comprises entre –8 m et –35 
m (tableau III.1). Ces différents platiers présentent un ensemble 
morphologique en paliers successifs séparés par des ressauts estimés ici à au 
moins 5 m (figure III.1 & III.3). 
• Deux types de vallées submergées encore apparentes sur le fond : Le premier type 
correspond aux vallées situées au toit du substratum dans la plupart des cas dans le 
prolongement des rivières actuelles et à moins de l’isobathe 30m. La continuité entre les 
vallées actuelles et celles submergés sont particulièrement bien visibles sur le pourtour 
des îles de Groix et de Belle-île. Cette morphologie sous-marine correspond donc bien à 
une morphologie de type continental. Le second type de vallées, préservées au toit des 
secteurs recouverts de sédiments sont interprétées comme des chenaux de vidange de 
marée. 
• Les alignements structuraux de direction N120 (C.S.A, héritage hercynien), N150/160 
(failles Kerforne, Trias) et N30 (héritage cadomien). Ces directions de fractures seront 
réutilisées de nombreuses fois jusqu’à l’époque actuelle. 
 
2. Les surfaces d’abrasion marine 
Deux surfaces d’abrasion majeures ont été mise en évidence en domaine côtier sud-
armoricain. Un niveau marin à 7-8 m a été reconnu dans la Baie de Quiberon (Pointe de Kerpenhir, 
Locqmariaquer, Visset et al., 1996) et confirmé dans la Baie du Mont St Michel et sur la côte Nord-
Finistère. (Morzadec, 1974). Ce niveau est daté à 6200-5000 ans B.P (Visset et al., 1996). Un niveau 
marin à –30 m environ a été reconnu en Baie de la Vilaine (Bouysse et al., 1974), en Manche 
orientale, en Baie de Seine (Morzadec et al., 1999). Ce niveau est daté à –8000 ans B.P (fin Boréal ; 
Fairbanks, 1989). Pinot (1974) signale la présence de ces platiers à –30 m au Nord de l’île de Groix. 
Il les interprète comme étant des terrasses alluviales d’âge würmienne sans apporter plus de 
précisions (Pinot, 1974). Il s’agirait plutôt de terrasses marines. 
De nombreuses surfaces d’abrasion ont également été signalées sur le pourtour du Massif 
Armoricain. En Baie de Douarnenez, trois surfaces d’abrasion marines, circonscrites par un ressaut 
de 1 à 2 m (Jouet et al., 2003), ont été caractérisés vers – 40 à – 35 m, - 25/- 28 m et – 17 m, établis 
lors de différents stationnements du niveau marin au cours du Quaternaire. Au large de Belle-île 
Pinot (1968), signale la présence de littoraux wurmiens à l’Ouest de Belle-île à partir d’arguments 
sédimentologiques (accumulations de sables, de galets littoraux) et morphologiques (« encoches 
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marines »). Il met ainsi en évidence sur la marge sud-armoricaine, des littoraux submergés situés à   -
106 ; -90 ; -55 m et à -37 m. Au large du Trègor, trois surfaces d’abrasion marines ont été mises en 
évidence à des niveaux situés vers -14/-25 m, -28/-42 m et -46/-50 m. (Lefort, 1970). 
Ces auteurs interprètent ces surfaces d’abrasion ou d’accumulations détritiques littorales 
comme des phases de stationnement du niveau marin. Les surfaces d’abrasion marines à -20/-25 m ; -
30 m ; -35 m pourraient correspondre aux même stationnements décrits ici sur le pourtour des îles de 
Groix et de Belle-île. 
Les deux platiers observés dans cette étude à -8 et -30 m pourraient donc correspondre à des périodes 
de stationnements du niveau marin respectivement à  -6 200 -5 000 ans B.P et -8 000 ans B.P.  
La courbe de variation du niveau marin en Bretagne depuis 10 000 ans (figure I.13) montre, 
pour les périodes climatiques comprises entre le Boréal au début du Subboréal, trois phases de 
ralentissement lors de la dernière transgression (Morzadec, 1974). La première phase de 8500 à 8000 
ans B.P. présente un niveau situé à -22 / -26 m, la deuxième phase aux environ de 7500 ans B.P. est 
caractérisée par un niveau marin situé à -12 / -13 m et enfin la dernière, plus longue de 6500 à 5500 
ans B.P. où le niveau marin oscille entre le niveau -6 et -9 m (Morzadec, 1974). Ces phases de 
ralentissement pourraient avoir participée au façonnement des surfaces d’abrasion marines observées 
à –8 et –30 m. Cependant, la seule utilisation du critère de profondeur, pour ces niveaux d’abrasion 
ou d’accumulations de sables et de galets littoraux, ne permet pas de déterminer leur âge avec 
certitude à l’exception peut-être des niveaux à -8/-10 m (6200-6500 ans B.P. ; Visset et al., 1996) et -
30/-35 m (8110 +/- 200 ans B.P. ; Bouysse et al., 1974). 
Un travail cartographique sur la totalité des surfaces d’abrasion marines et d’accumulations 
sédimentaires étendues à l’ensemble du domaine côtier breton, de la Manche et de la marge sud-
armoricaine, permettrait de préciser leurs relations géométriques et les dater. 
 
B. LES INCISIONS DU SUBSTRATUM DES VALLEES  
 Les données sismiques ont permis de préciser la nature des unités de la couverture tertiaire 
(unités 2 à 4) reposant en discordance sur le socle hercynien (unité 1). Les discontinuités séparant les 







Les différents types d’incision correspondent à :  
• Des incisions majeures entre les différentes unités de la couverture tertiaire 
d’extension limitée et celle caractérisant la base des vallées quaternaires 
cartographiées à partir de la sismique étendues à toute la zone. Ces différentes 
surfaces d’érosion, caractérisant différentes surfaces morphologiques représentent 
l’héritage paléo-morphologique du bâti sud-armoricain. 
Cinq surfaces d’érosion comprises entre le socle cristallin et le toit des formations tertiaires 
ont été mises en évidence (figure III.37). Trois sont particulièrement bien marquées. Elle sont 
situées : 
• au contact socle/Yprésien 
• au contact Eocène/Oligocène 
• au toit de l’Oligocène, à la base des vallées quaternaires  
La surface d’érosion entre le socle et les formations yprésiennes, très irrégulière correspond 
à un réseau de paléovallées. L’Yprésien est la formation la plus ancienne reposant au toit du socle 
cristallin. Les dépôts yprésiens comblent une surface soumise à l’altération depuis le début du 
Paléogène (Thomas, 1999 ; figure I.14). Ces vallées fossiles très larges peuvent avoir deux origines,  
liées soit à la chute du niveau de la mer au Thanétien (Paléocène sup), soit à la surrection du Massif 
Armoricain depuis le début du Paléogène (Thomas, 1999, Guillocheau et al., 2003). 
La surface d’érosion entre le Bartonien et l’Oligocène caractérisée en Baie de Concarneau 
(Delanoë, 1988 et cette étude) correspond à un réseau de vallées incisées d’une profondeur d’une 
vingtaine de mètres. Ce réseau emprunte partiellement ou totalement le réseau précédent. A titre 
d’hypothèse, cette incision pourrait être une manifestation tardive de la compression pyrénéenne 
entraînant un soulèvement des formations éocènes (Delanoë, 1988 ; Thomas, 1999) et donc leur 
incision ultérieure. 
La surface d’érosion post Oligocène à la base des vallées quaternaires peut inciser le socle, 
l’Yprésien, le Bartonien ou l’Oligocène. Les vallées quaternaires reposent sur une surface post 
oligocène dont l’âge et l’origine peuvent être précisés par des observations à terre. En effet, à 
Réguiny, Guillocheau et al. (1998) montrent une phase d’incision datée du Serravalien 
supérieur/Tortonien basal se caractérisant par des vallées faiblement incisées d’une profondeur de 10 
à 20 m pour des largeurs pouvant atteindre 700 m (figures I.6 & I.7). Ces vallées sont comblées par 
les sables rouges Mio-pliocène (5.3 Ma). Au Pléistocène, de nouvelles vallées s’individualisent aux 
alentours de 0.7 Ma. Le développement et l’évolution de ce réseau sont interprétés comme la 
conséquence d’une accélération du flambage lithosphérique en réponse à la convergence Afrique-
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Europe (Bonnet, 1998, Bonnet et al., 2000). Ce réseau strictement en érosion, est actuellement sécant 
sur le réseau précédent (Bonnet, 1998). 
A ces données enregistrées à terre, il faut ajouter les incisions dues aux grandes amplitudes de 
variations du niveau marin depuis le début du Quaternaire. Ce qui permet d’attribuer une origine 
vraisemblablement polygénique à l’incision au toit du substratum donc à la base des vallées fossiles. 
 
C. LES VALLEES « INCISEES » 
1. Le modèle général de remplissage des vallées incisées 
 La notion de « vallées incisées » a été popularisé par Dalrymple et al, 1994, Zaitlin et al, 
(1994). Ce sont des ensembles stratigraphiques comblant une érosion d’origine fluviatile liée à une 
chute du niveau marin relatif (figure IV.1). Par contre, le comblement, y compris la part préservée de 
sédiments continentaux, est essentiellement mis en place pendant la montée du niveau marin relatif 
succédant à l’incision fluviatile (Proust, 1990, Proust 1995). Le modèle théorique de remplissage 
d’une vallée incisée est basé sur l’exemple actuel de la Baie de Fundy et comprend trois segments 
latéralement juxtaposés. Les dépôts préservés sont fluviatiles, en amont du segment 3 à marins en 
aval du segment 1 (Zaitlin et al, 1994) et définissent une séquence stratigraphique de variation du 
niveau marin relatif (figure IV.1). Le remplissage d’une vallée incisée est dit simple lorsqu’il 
correspond à un seul cycle de variation du niveau marin relatif. La vallée incisée ne présente dans ce 
cas qu’une seule base de séquences (SB). Il est dit composite, lorsque le remplissage est composé de 
plusieurs cycles de variation du niveau de la mer et contient alors plusieurs phases de séquence 
(Zailtin et al., 1994). 
La majorité des vallées ont des rebords abrupts et sont généralement comblées par une 
succession grano-décroissante. La plupart des vallées peuvent même présenter un empilement de 
systèmes de chenaux et levées de débordement. C’est l’agradation du chenal principal de la vallée 
qui contrôle le niveau de base de tous les environnements adjacents déposant des sédiments dans la 
vallée. 
Il nous faut toutefois distinguer (1) les vallées alluviales ; (2) des vallées incisées Le comblement des 
vallées alluviales reflète la progradation d’un piémont fluviatile, tandis que les vallées incisées sont 
entièrement contrôlées par le niveau marin. Il est très rare, en domaine côtier, d’avoir à faire à des 
vallées alluviales sensu stricto, car les variations du niveau de base fluviatile sont contrôlées 














































Shelf / Ramp Incised-Valley System Non-Incised
Fluvial System
Figure IV.1 : Profil longitudinal idéal d'une vallée incisée montrant les environnements de dépôts (A), 
l'organisation stratigraphique (B) et les surfaces stratigraphiques majeures (C)
(d'après Zaitlin et al., 1994)
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Deux types de remplissage de vallées incisées sont bien connus. 
• vallées comblées par des dépôts marins à 100 % (= rias) 
• vallées présentant un remplissage mixte fluviatile à marin. (Van Wagoner et al, 
1990). 
 
2. Le modèle sud-armoricain 
 A partir des données sismiques, il a été possible de reconstruire les paléo-réseaux 
hydrographiques sud armoricains et l’architecture de leur remplissage. Ce dernier est constitué de 4 
unités (unités 5 à 8), séparées par des discontinuités de différentes natures.  
 
2.1. La morphologie des vallées  
 Cinq réseaux hydrographiques ont été cartographiés à partir des données sismiques. Les 
vallées fossiles (Odet, Blavet, Etel, Vilaine) sont orientées soit parallèlement, soit 
perpendiculairement à la côte (figures III.14 & III.15) et montrent des variations de largeur de 200 m 
à 4 km. En section transversale, elles présentent plusieurs morphologies : vallées en V à fond arrondi, 
vallées à fond plat, vallées à terrasses étagées. Les profils longitudinaux des quatre principales 
rivières présentent globalement une diminution régulière des pentes vers l’aval parfois interrompues 
par des inversions de pentes locales. 
En effet, l’analyse du profil longitudinal du talweg de la vallée principale au toit du socle 
(figures III.16 à III.19) et du profil « topographique » moyen le long de la « ligne de crête » (bordure 
de la vallée) permet de mettre en évidence :  
• des anomalies caractérisées par des talwegs à fond irrégulier, perturbés par la 
présence de seuils topographiques et des inversions de pentes. 
• Des profondeurs d’incisions différentes d’une vallée à l’autre. 
 
a. Les irrégularités des profils longitudinaux 
De nombreux travaux, ayant portés sur les anomalies des profils longitudinaux, ont montré les 
différentes causes à l’origine de ces différentes ruptures de pente. Elles résultent, soit de différences 
lithologiques, soit de la modification de la dynamique fluviatile par les apports des principaux 
affluents (convergence de drains), ou de la néotectonique (Schumm & Ethridge, 1994, Larue, 2001). 
La nature du substrat joue un rôle majeur sur le contrôle et le modèle spatial d’érosion fluviatile 
(Schumm, 1981 ; Törnqvist, 1993 ; Schumm et Ethridge, 1994 ; Bonnet, 1998). Ceci a pu être montré 
par la modélisation (Sherpherd, 1972 cité par Schumm & Ethridge, 1994) et sur le terrain (Schumm 
 161
& Ethridge, 1994 ; Blum & Törnqvist, 2000 ; Larue, 2001) où l’on observe une forte variabilité 
morphologique des profils de rivières qui présentent des profils à surfaces irrégulières où des 
inversions de pente en fonction des changements lithologiques. 
En règle générale, la reconstitution des profils longitudinaux à terre ne permet pas toujours 
d’avoir accès au point le plus bas de la vallée, souvent masqué par les sédiments. Les profils ainsi 
reconstitués correspondent alors aux profils de dépôts et non pas au profil du talweg « vrai » à la base 
d’une incision donnée. Dans notre étude, les données sismiques nous ont permis d’avoir accès au 
point le plus bas de la vallée et donc de mieux caractériser les anomalies topographiques des talwegs. 
Les principales inversions de pente observées sont localisées à proximité des accidents 
tectoniques comme l’E.S.A (N120) ou les failles « kerforne » (N160), dont les rejets peuvent 
atteindre 10 à 15 m (figures III.16 & III.17). Il a été montré que ces accidents sont actifs durant le 
Pliocène (Brault, 2002), le Pléistocène (Bonnet, 1998 ; Bonnet et al., 2000), et probablement encore 
actuellement. En effet, des indices de rupture, localisées le long de failles de direction N120 (sud-est 
de l’île Hoëdic) affecte la couverture holocène. Cette déformation est probablement à relier aux 
activités tectoniques quaternaires de faible amplitude enregistrée sur le Massif Armoricain (Lenôtre 
et al., 1997). 
 
b. Les profondeurs d’incision 
A l’échelle du domaine sud-armoricain, la profondeur maximale des talwegs des quatre 
principales vallées sud-armoricaines varie de 20 m de profondeur à l’Est, le long de l’ancien cours de 
la Vilaine, pour doubler et atteindre 40 m de profondeur à l’Ouest, le long du Blavet et de l’Odet. 
Cette différence d’intensité d’incision entre l’Est et l’Ouest du domaine sud-armoricain est 
interprétée comme le résultat d’un soulèvement progressif différentiel récent entre ces deux régions, 
probablement accommodé le long de l’accident S.E.Q. (Scorff-Etel-Quiberon, Menier et al., 2003, 
figure III.1). Ces résultats répondent en partie à un des objectifs du projet COTARMOR (Proust, 
1999) en complétant les travaux menés à terre sur le développement du relief du Massif Armoricain. 
Ce dernier est en effet contrôlé par une surrection différentielle croissante du sud-est vers le nord-
























Valeur calculée à partir de l'incision différentielle des valées pléistocènes moyen/supérieur
(Bonnet, 1997 ; Bonnet et al., 2000)
Valeur mesurée à partir de la différence d'altitude de l'inondation maximale piacenzienne
(Brault et al., 2003)
Valeur mesurée à partir de l'incision différentielle des vallées fossiles sud armoricaines
} Guillocheau et al. (2003)
QNE : Faille de QUESSOY NORT/ERDRE
ENA : ESCARPEMENT NORD ARMORICAIN
CSA : CISAILLEMENT SUD ARMORICAIN
GBI : GLACIS PLAINE DE BELLE-ILE
SEQ : Faille de SCORFF-ETEL-QUIBERON





c. La morphologie des sections transversales de vallées 
 L’étude des sections transversales de vallées a mis en évidence plusieurs morphologies de 
vallées : (1) des vallées en V à fonds arrondi, vallées à fond plat, (2) des vallées à terrasses étagées. 
Ces vallées peuvent présenter 2 à 3 niveaux d’incisions situées à des profondeurs variables. Certaines 
sections de vallées ne présentent pas de terrasses morphologiques, ce qui traduit leur discontinuité 
longitudinale. 
Dans l’état actuel de ces travaux, en utilisant le seul critère de profondeur, il n’a pas été 
possible de mettre en évidence une relation entre les niveaux des terrasses et les surfaces d’abrasion 
marine. 
Un travail cartographique de l’ensemble de ces terrasses morphologiques, replacés sur les 
profils longitudinaux, nous permettrait :  
• de discuter des modalités de creusement et de l’origine de ces terrasses. Ont-elles 
été creusées lors d’une baisse importante du niveau marin ou pendant la 
remontée ? Ces creusements correspondent-ils au recul progressif des bordures des 
vallées au moment de la remontée ? 
• de préciser des relations entre certaines discontinuités internes au remplissage 
(surfaces de ravinement) et la profondeur de préservation des terrasses. 
• de comparer leur altitude avec celles des différentes surfaces d’abrasion marines 
mise en évidence.  
 
2.2. Le remplissage des vallées 
  a. l’architecture du remplissage des vallées 
Le remplissage des vallées repose sur un substratum composé de roches cristallines et de 
calcarénites gréseuses (couverture tertiaire). Il comprend deux séquences de dépôts majeures. La 
séquence de dépôts inférieure est composée de dépôts fluviatiles en tresse (unité 5) tandis que la 
séquence supérieure comprend des dépôts fluviatiles méandriformes, estuariens puis marins ouverts 
(unités 6 à 8 ; figures III.36A-B, III.37). Ceci permet d’envisager deux phases successives de 
comblement des vallées sud-armoricaines : 
- Une première phase caractérisée par des dépôts fluviatiles (cortège de bas-niveau) ; 
- Une seconde phase où le remplissage évolue verticalement et latéralement, au fur et à 
mesure de la transgression de faciès fluvio-estuariens externes à estuariens plus interne (cortège 
transgressif). Ces dépôts sont scellés par des argiles marines surmontées, localement à proximité des 
côtes et hauts-fonds par des dépôts sableux d’avant plages (cortège de haut niveau). 
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b. les discontinuités internes au remplissage des vallées 
Le remplissage des vallées présentent une surface d’érosion interprétées comme des surfaces 
d’érosion mises en place en contexte marin. Il s’agit :  
• de la surface de transgression marine localisée au sommet du prisme rétrogradant. 
• des surfaces de ravinement tidal (Allen & Posamentier, 1993). Ces surfaces se 
forment dans les environnements dominés par les marées et se caractérisent par les 
chenaux tidaux. Ces incisions mineures correspondent à des chenaux d’une largeur 
comprise entre 50 m et 200 m, caractérisant un réseau chenalisant, type chenaux de 
marée. 
• des surfaces de ravinement par les vagues (Swift, 1968). Elles correspondent au 
passage de la zone de déferlement des vagues sur les zones, initialement abritées et 
au retour à un milieu marin lors de la transgression. 
 
c. Dynamique de remplissage des vallées 
Il semble que, lors de la dernière remontée du niveau marin, la série transgressive composée 
des unités 6 à 8 soit différente selon la morphologie des vallées, (1) soit dans des vallées profondes 
(ou paléo-rias), (2) soit dans les vallées plus larges pouvant être considérées comme des baies plus 
largement ouvertes au domaine marin. Dans le premier cas, les environnements de dépôt sont 
principalement dominés par les courants tidaux. Dans le second cas, le facteur hydrodynamique 
dominant est la houle sans négliger les effets de la marée . Le remplissage s’organise selon le schéma 
proposé sur la figure III.36.A & B. 
 
d. Age et calendrier de remplissage des vallées 
 
Le prisme sédimentaire s’organise en deux séquences (I & II). 
 
Séquence I : Les dépôts fluviatiles du cortège de bas niveau (unité 5) 
 
La lithologie ne permet pas de dater. Plusieurs hypothèses concernant l’âge de cette séquence 
peuvent être avancées. 
(1) L’âge des dépôts fluviatiles en tresse datés à terre à 600 Ka à la base et à 317 Ka au 
sommet, sur la plage de la mine d’Or à Pénestin (Pléistocène moyen ; Van Vliet Lanoë et 
al, 1995). 
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(2)  L’âge de deux cycles sédimentaires anté-holocènes distingués dans deux carottages 
profonds de l’embouchure de la Loire. Dans le premier sondage, il s’agit de dépôts 
fluviatiles situés à –24 et –25 m NGF environ à la base de la vallée fossile de la Loire 
datés à 60 Ka B.P. Dans le second, il s’agit de dépôts fluviatiles scellés par des dépôts 
sablo-vaseux à huîtres, compris entre –27 & -40 m NGF datés à 13Ka +/- 350 B.P. 
(Barbaroux et al, 1980).  
Ces dépôts fluviatiles des vallées sud-armoricaines pourraient avoir été préservés au cours 
d’un premier cycle, incomplètement préservé, daté soit de 600 à 300 ka B.P ou de 60 Ka B.P (cycle 
glaciaire saalien et/ou elstérien ou le cycle glaciaire würmien ; figure I.12).  
Ces dépôts fluviatiles à la base des vallées sud-armoricaines pourraient donc être d’âge 
Pléistocène moyen ou supérieur.  
 
Séquence II : Les barres d’embouchure, (cortège de bas niveau), les dépôts fluvio-estuarien 
(cortège transgressif) et les dépôts marins (cortège de haut niveau) 
 
Le cortège de bas niveau caractérisé par des barres d’embouchure (secteur sud de la Baie de 
Vilaine) est préservé à des profondeurs comprises entre 25 m et 30 m environ. En utilisant la courbe 
de Fairbanks (1989), ces dépôts sont probablement d’âge compris entre 8500 et 9000 ans. Ils sont 
surmontés par des dépôts fluvio-estuariens caractérisant la base du cortège transgressif. Ces derniers 
sont tronqués au sommet par les dépôts transgressifs de ravinement datés de 8110 + /- 200 ans 
(Bouysse et al., 1974). La surface transgressive à –30 m pourrait alors correspondre au platier mis en 
évidence à –30 m. Lors de la dernière transgression post glaciaire, ces environnements seront 
fossilisés sous les argilites marines holocènes (cortège de haut niveau). 











3. Comparaison avec les autres modèles de vallées sur  la marge atlantique nord et dans 
la Manche 
 
De nombreuses études illustrent le mode de remplissage des vallées incisées ce qui a permis 
notamment d’alimenter le modèle général de Zaitlin et al., (1994). Nous rappellerons seulement ici 
sommairement les principaux types de remplissages de vallées incisées rencontrés sur la marge 
atlantique nord et dans la manche.  
 Ces travaux nous permettent non seulement de comparer le modèle de remplissage des vallées 
sud-armoricaines à ceux proposés à la fois à proximité géographique de notre zone d’étude et dans un 
contexte géodynamique équivalent mais également de discuter le problème de leur disparition au-
delà de des isobathes 50/70 m. 
  
Plateau continental nord-aquitain 
 
 D’après Allen & Posamentier (1993), la paléovallée de la Gironde s’est creusée au cours des 
bas niveaux du Würm, entre 115 000 et 18 000 ans B.P. Elle incise le plateau jusqu’à –70 m 
(Lericolais et al., 2001). Le remplissage de la vallée comprend des dépôts weichséliens surmontés de 
dépôts fluvio-estuariens à marins holocènes (Féral, 1970 cité par Lericolais et al, 1998), organisés en 
un cortège de bas niveau surmonté par un cortège transgressif. Lors de la transgression, 
l’embouchure migre vers l’amont, les courants tidaux forment alors un vaste réseau de chenaux de 
marée incisant les unités sous-jacentes. Ces chenaux sont ensuite progressivement comblés et 
tronqués par la surface de ravinement par la houle (figure IV.3A).  
 Le remplissage sédimentaire de cette vallée incisée présente une seule séquence 
stratigraphique, ce qui diffère des vallées fossiles sud-armoricaine où deux ont été mises en évidence. 
Par contre l’âge de la séquence de remplissage de la Gironde est probablement identique à la 
séquence supérieure des vallées fossiles sud-armoricaines. 
La séquence observée en Gironde peut être comparée à celle du plateau nord-aquitain (Cirac 
et al., 1997). Il s’agit d’une séquence datée de –40 000 à l’actuel comprenant (figure IV.3B) : (1) des 
prismes perchés de bas niveau et des dépôts de comblement de paléo-vallées ; (2) des dépôts fins de 
comblement de paléo-vallées au début de la période transgressive ; (3) des corps sableux de plateau 
externe et, pour le plateau médian et interne, une superposition de nappes sédimentaires en 
backstepping représentant des paliers dans la remontée holocène du niveau marin. (figure IV.3B ; 
Cirac et al, 1997).  
AB
Figure IV.3 : (A) Interprétation du profil sismique n°53 de la vallée incisée de la Gironde
(d'après Lericolais et al., 2001)
(B) Schéma synthétique des séquences de dépôts dans le  Quaternaire terminal
du plateau continental Nord-aquitain 
(d'après Cirac et al., 1997).
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L’organisation du remplissage de la vallée de la Gironde et des vallées sud-armoricaine est 
très différente de la sédimentation du plateau. Un des points qui leur est commun est l’importance du 
dernier cycle glacio-eustatique.  
 
Plateau continental de Virginie (Foyle & Oertel, 1997) 
 
 L’organisation stratigraphique quaternaire des vallées incisées du plateau continental de 
Virginie montre cinq séquences (II à VI) de dépôts pléistocène et une séquence (I) de dépôt holocène 
(figure IV.4 ; Foyle & Oertel, 1997). L’ensemble correspond à l’enregistrement sédimentaire 
quaternaire sur la marge est-américaine mise en place durant les périodes transgressives des derniers 
cycles glacio-eustatiques (105 années ; 102 m de variation du niveau marin). Trois styles de séquence 
ont été identifiés. Le style 1 représenté par les séquences VI et V, est caractérisé par des larges 
systèmes estuariens et dominés par des dépôts fluvio-estuariens. Le style 2 représenté par les 
séquences III et II, dominé par des dépôts de plate-forme externe et de shoreface. Le style 3 est 
représenté par la séquence I d’âge holocène (figure IV.4), constituée d’un cortège transgressif fluvio-
estuarien ou lagunaire et de dépôts de passe tidales (tidal inlet). L’ensemble est surmonté par des 
dépôts transgressifs de plate-forme et de sables de shoreface  
 Cette séquence de dépôts s’accorde relativement bien avec le modèle de remplissage des 
vallées sud-armoricaine. 
 
 Plateau continental du Texas (Thomas & Anderson, 1994) 
 
 Les vallées Trinity et Sabine ont fait l’objet d’une étude de type stratigraphie sismique. Il a 
été mis en évidence sur le plateau continental du Texas, deux périodes d’incision au cours des 
derniers 150 000 ans (stade 5d et 5b) suivies de deux phases de comblement (stades 5c et 5a). 
L’ensemble étant à nouveau réincisé au dernier maximum régressif (stade 2). Lors de la dernière 
transgression, ces vallées, d’une largeur moyenne d’environ 10 kilomètres, ont enregistré une 
succession d’ensemble de dépôts organisés en paraséquences (PS1 ; PS2 ; PS3) formées au cours des 
remontées successives du niveau marin (figure IV.5). Chaque paraséquence comprend des dépôts 
fluviatiles (cortège de bas niveau), surmontés de dépôts estuariens et de delta de fond de baie 




Figure IV.4 : (A) Modèle 3D des séquences stratigraphiques des vallées incisées sur le plateau de Virginie &
(B) Modèle de remplissage holocène des dernières vallées incisées
(d'après Foyle & Oertel, 1994)
AB
Figure IV. 5 : (A) Modéle synthétique de remplissage des vallées incisées du plateau continental du Texas &
(B) Profil longitudinal montrant l'organisation des vallées incisées de la Trinity/Sabine
(d'après Thomas & Anderson, 1994)
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Dans ce modèle, les variations eustatiques du niveau de la mer semblent être le facteur 
prépondérant, à l’origine de la préservation des sédiments dans les vallées. Dans cette région, les 
vitesses de variations du niveau marin (0.3 cm/an) l’emportent sur le taux de subsidence de la plate-
forme (0.01 cm/an) 
 
 Domaine nord-armoricain (Quesney, 1983) 
 
 Les vallées du Douron et du Léguer, en Baie de Lannion (figure IV.6) sont deux vallées bien 
marquées au toit du socle dans le domaine nord-armoricain. Leur profondeur d’incision peut 
atteindre 30 m et l’épaisseur de leur remplissage 20 m. Ce remplissage comprend trois nappes 
sédimentaires (figure IV.6) séparées les unes des autres par des discontinuités érosives (Quesney, 
1983). Des vibrocarottages ont permis de préciser la nature seulement les dépôts superficiels 
holocènes (5000 ans B.P.). Ces derniers présentent deux ensembles. Le premier ensemble se 
caractérise par des dépôts détritiques hétérogranulaires (graviers, sables, vases) pauvres en coquilles, 
surmontés d’un sable quartzeux fin (Cressard & Augris, 1981). 
Ces nappes montrent de fortes similarités avec le sud-bretagne et on pourrait mettre en 
parallèle les unités avec les différentes nappes. Une réinterprétation du remplissage nous conduit à la 
mise en évidence de quatre unités de remplissage limitées par des discontinuités. Ces discontinuités 
correspondent à des surfaces très irrégulières, chenalisante, érosive. A la base, la première unité 
présente un faciès sismique où l’on note une forte variabilité latérale et verticale en amplitude, 
fréquence et continuité de la base au sommet. A titre d’hypothèse elle pourrait correspondre à des 
environnements de dépôts fluviatiles mis en évidence sur le domaine côtier sud-armoricain (unité 5 ; 
cortège de bas niveau). Elle est surmontée par une deuxième unité par l’intermédiaire d’une surface 
irrégulière, caractérisé par un faciès plus transparent où l’amplitude, fréquence et continuité sont 
faibles. Elle pourrait correspondre à des dépôts tidaux (barres tidales en agradation) dont l’équivalent 
en Bretagne Sud correspond à l’unité 6. Enfin, une troisième unité repose sur l’unité précédente via 
une surface irrégulière très localement chenalisante. Cette unité est interprétée comme un réseau de 
chenaux de marée également mis en évidence en Bretagne Sud (unité 7). L’ensemble est scellé par 
des dépôts peu épais reposant sur une surface plus plane correspondant à des sables et argiles 





















Profil interprété selon Quesney (1983) Proposition d'interprétation
Profil brut
Figure IV.6 : Paléovallées du Léguer et du Douron et exemple de profil sismique montrant
le remplissage de la vallée principale, interprétation selon Quesney (1983) et proposition d'interprétation.
(Campagne sismique Ifremer, 1979)
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Figure IV.7 : Paléo-réseau côtier Nord Armoricain et son prolongement probable avec la fosse de la Manche











4. Synthèse des différents systèmes de vallées  
Le remplissage des vallées présenté à travers ces études semble s’organiser selon deux 
principaux modèles :  
• (1) par un empilement de paraséquences rétrogradantes empilées dont le principal 
facteur à l’origine de la préservation des sédiments sont les variations de vitesse de 
la remontée marine et un flux sédimentaire important (Thomas & Anderson, 
1994).  
•  (2) par un comblement de dépôts qui s’exprime sous la forme d’une seule 
séquence (Cirac et al., 1997 ; Lericolais et al., 1998, 2001 ; Foyle & Oertel, 1997) 
et où le facteur de contrôle principal correspond à la variation eustatique du niveau 
de la mer. 
A travers notre étude, nous avons montré comment la géométrie et la nature des 
environnements de dépôts étaient dépendants de la morphologie héritée. Ces derniers sur le domaine 
côtier sud-armoricain sont préservés soit dans des vallées encaissées (rapport largeur/profondeur : 
1%) ou des plus vallées larges (rapport largeur/profondeur : 0.24%)  
La comparaison des deux modèles peut être tentée avec les travaux précédemment décrits. Le 
modèle 1 en paraséquences rétrogradantes correspond plutôt au modèle de vallées larges, en effet les 
vallées de Thomas & Anderson (1994) présente des largeurs de l’ordre de 10 km à 15 km pour des 
profondeurs d’incision d’environ 30 m (0.24%). En revanche, dans le cas des vallées du plateau 
continental aquitain (Cirac et al., 1997), il ne nous a pas été possible d’établir de relations entre la 
géométrie des vallées et le remplissage. 
Le modèle 2 où le remplissage s’exprime sous la forme d’une seule séquence de dépôt semble 
plutôt correspondre au modèle de vallée étroite. Les vallées fossiles du plateau du New Jersey (Foyle 
& Oertel, 1997) présentent des largeurs d’environ 3 km pour une profondeur d’incision de l’ordre de 
35 m (1.16%). Dans le cas de la Gironde, (Lericolais et al., 1998, 2001), dont la largeur de vallée est 
de l’ordre de 5 km, pour une profondeur d’incision comprise entre 20 et 25 M, (0.46%), les relations 








5. Le problème particulier de la disparition des vallées au-delà des isobathes 50/70 m 
De nombreuses études, dans différents contextes géologiques et géographiques, ont montré la 
disparition de la trace d’une incision marquée au-delà de la profondeur comprise entre –50 et -70 m. 
 
  a. l’ubiquité du phénomène 
 En domaine côtier sud-armoricain, le paléo-réseau fluviatile a été très étudié depuis les années 
70 et de nombreuses campagnes de sismiques réflexions (SPARKER ET BOOMER) ont permis de 
reconstituer les réseaux anciens (figure 4 - Introduction) depuis la côte jusqu’à l’isobathe 50 m 
(Delanoë et al, 1972 ; 1975 ;1976 ; Horn et al, 1966 ; Bouysse et al, 1968 ; Vanney, 1977). Les 
vallées fossiles se raccordent assez bien avec les vallées du continent et des îles, qui pour certaines 
d’entres elles sont bien marquées dans la topographie.  
L’absence d’incision y semble clairement établie au toit du substratum en aval de l’isobathe 
50/70 m, alors que le niveau marin était à –120 m, il y a 18 000 ans B.P. (Fairbanks, 1989) pose le 
problème de leur disparition. Des témoignages d’anciens niveaux marins inférieurs à –70 m sur la 
plate-forme sud-armoricaine ont été mis en évidence à partir d’anciens cordons de galets adossés à 
des paliers topographiques (Pinot, 1968). Il s’agit des stationnements du niveau marin situés à – 89 
m, - 92 m et - 106 m de profondeur et datés du Würm (Pinot, 1968). Ces données apportent la preuve 
d’un bas niveau ayant dépassé la côte –100 m, sans pour autant, d’incision marquée au toit du 
substratum entre les isobathes 50/70 m et l’isobathe 100 m. A ce jour aucune trace du dernier bas 
niveau marin –120 m +/- 5 m sous le niveau actuel (Fairbanks, 1989), n’a peut être été détecté avec 
certitude. Les reconstitutions paléo-bathymétriques obtenues grâce aux données isotopiques 
(Schackleton, 1997) ne semblent pas se corréler aux informations obtenues à partir de critères 
morphologiques et sédimentologiques sur les plateaux continentaux. 
 Cette absence d’incision fluviatile au-delà des isobathes 50/70 m n’est pas particulière aux 
vallées submergées sud-armoricaines, mais a également été signalé pour le fleuve Loire (Horn et al, 
1966), le fleuve Gironde (Lericolais et al, 1998 ; 2001), le fleuve Charente (Weber et al. (soumis), 
pour le réseau submergé nord-armoricain (Quesney, 1983) et pour le fleuve Manche (Lericolais, 
1997). Sur la bordure nord-armoricaine, les incisions en mer sont encore plus faibles : en Baie du 
Mont St Michel, l’incision du Couesnon n’excède pas 8 m pour un remplissage de 5 m. ; en Baie de 
St Malo, la paléo-Rance n’a pas été identifiée, alors qu’à terre elle présente un cours très encaissé ; 
en Baie de St Brieuc, les cours de l’Ic, du Gouessant, du Gouédic et de l’Evron, très nettement 
encaissés à terre ne présentent pas d’incision très marquée en mer (figures IV.6 & IV.7). En 
revanche, à l’Ouest de la faille de Quessoy, en Baie de Lannion, les paléo-réseaux du Leguer et du 
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Duron présentent des incisions plus profondes d’environ 30 m (figure IV.6A), comparables à celles 
de l’Odet, du Blavet et de la rivière d’Etel, mais ces incisions se projettent en mer à moins de 6 Km 
de la côte. En Manche occidentale (Lericolais, 1997), aucune trace d’incision à l’Ouest de la fosse 
centrale n’a pas été mise en évidence, excepté très au large, sous les grands bancs sableux de la mer 
Celtique (Reynaud, 1996 ; Reynaud et al., 1999b). 
 La disparition des incisions des vallées submergées quaternaires au-delà de l’isobathe 70 m a 
également été mise en évidence sur la marge ouest-américaine (Californie ; Anima et al, 2002), dans 
le Golfe du Mexique (Thomas & Anderson, 1994*), et sur la plate-forme de Virginie (New Jersey ; 
Foyle & Oertel, 1997) démontrant à la fois la généralité du processus et son indépendance vis à vis 
du taux de subsidence puisque la marge ouest-américaine et le golfe du Mexique présentent des taux 
de subsidence très supérieurs à ceux de la marge sud-armoricaine.[* http://gulf.rice.edu/] 
 
  b. L’origine du phénomène : principales hypothèses  
Pour qu’il y ait incision, il faut un potentiel d’altitude et donc un contrôle tectonique, 
eustatique ou morphologique résiduel. Les trois causes ne s’excluent pas. Si aucun de ces facteurs 
n’existe, les systèmes fluviatiles seront caractérisés par de grandes plaines alluviales avec des 
chenaux divagants sans incisions importantes (Schumm, 1993). 
Les explications de ce phénomène pourraient être de plusieurs ordres. 
 
-Dernier maximum régressif insuffisant 
Selon Lericolais et al. (2001), pour la Gironde, la chute du niveau de base lors du dernier 
maximum régressif (Fairbanks, 1989) a été très rapide et a entraîné une simple modification de la 
morphologie des chenaux plutôt qu’une réelle incision. Les chenaux larges et profonds en amont 
passent latéralement vers l’aval à des formes anastomosées. 
 
-Abrasion marine postglaciaire 
 
 Sur la marge ouest-américaine, la non préservation de l’incision est interprétée comme le 
résultat de l’abrasion marine lors de la trangression post glaciaire (Anima et al, 2002). Selon Anima 
R.J. (2002) la remontée post glaciaire s’effectue très lentement et les éventuels chenaux incisés, 
formés lors de la baisse eustatique sont abrasés par les vagues (surface de ravinement). 
De la même manière, sur la bordure nord-armoricaine, les vallées submergées disparaissent 
déjà au-delà de l’isobathe 30 m (figure IV.7). Quesney (1983) met en avant le contrôle topographique 
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au sens de Schumm (1981 & 1993). Ces vallées fossiles, discontinues et en règle générale mal 
façonnées au toit du socle, seront tronquées par l’abrasion marine qui au cours de la dernière 
transgression, aplanira les reliefs sous-marins et les bordures de vallées déjà modestement exprimées. 
L’élaboration précoce en Manche orientale d’une vaste plaine d’érosion semble avoir largement 
conditionné la morphologie fossile peu exprimée des vallées aujourd’hui submergées dans cette 
région. 
 
c. Autres origines possibles du phénomène  
- Charge sédimentaire des rivières importantes 
La charge transportée par les rivières est également déterminante. Récemment, Sklar et 
Dietrich (1998, 2001) ont montré l’influence de la charge transportée sur la capacité d’érosion. Ils 
montrent que s’il n’y a pas suffisamment de charge, l’incision n’est pas possible et que si la charge 
est beaucoup trop importante, le fond de la rivière est recouvert de sédiments ce qui empêche 
également l’incision. La vitesse d’érosion en fonction de la charge se présente alors sous la forme 
d’une courbe en cloche, dont le maximum correspond à la charge optimale dans le contexte local.  
 
-Stationnements du niveau marin 
Depuis 140 000 ans, 6 phases de chutes majeures du niveau de base (stades isotopiques 6, 5d, 
5b, 4, 3, 2) ont été mises en évidence (figure I.13) et sont caractérisées par des durées allant 10 000 à 
25 000 ans. La chute la plus longue correspondant au stade isotopique 3 dont la profondeur évolue 
entre – 60 m et – 80 m. Le stade 3 est précédé du stade 4, d’une durée d’environ 10 000 ans, pour une 
chute à – 80 m. Cette longue succession de bas niveau marin (35 000 ans) pourrait, à titre 
d’hypothèse, être à l’origine du système incision/non incision (figure IV.8) situées à des profondeurs 
voisines des isobathes 50/70 mètres. 
Finalement, la surface d’incision au toit du substratum résulterait des bas niveaux des stades 
isotopiques 3 et 4. Elle sera à nouveau réutilisée au cours du stade 2. La région sud-armoricaine, 
immergée et émergée plusieurs fois au cours du Quaternaire (2.4 Ma à l’actuel), a enregistré les 
résultats d’interférence entre les oscillations du niveau marin et un soulèvement tectonique de faible 
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Figure IV. 8 : Représentation schématique de la réponse fluviatile à une chute du niveau de base
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B. Morphologie après la chute
Secteur sans incision marquée
système fluviatile de type anostomosé


























 Les données morphobathymétriques et d’imagerie acoustique (3000 kilomètres de sismique 
réflexion acquises et analysées) nous ont permis d’apporter de nouvelles informations, nécessaire à la 
compréhension de l’histoire récente du domaine côtier sud-armoricain. Il s’agissait d’obtenir une 
cartographie 2D/3D des éléments morphologiques, stratigraphiques et structuraux de la prolongation 
en mer des fleuves de l’Odet, du Blavet, d’Etel et de la Vilaine. Les principaux résultats nous ont 
conduits à réaliser une synthèse cartographique, géométrique et stratigraphique de l’ensemble des 
éléments géologiques. 
 
- Le substratum des vallées : le socle et la couverture tertiaire 
Un ensemble de cartes ont été réalisées afin de préciser l’extension, la géométrie, les relations 
structurales et chronologiques de la couverture tertiaire, plus particulièrement pour les dépôts 
yprésiens et bartoniens. La modélisation 3D des surfaces tertiaires, correspondant pour la majorité 
d’entre elles à d’anciennes topographies a permis d’isoler différents bassins et vallées. Bien que ce 
travail n’ait pu être réalisé sur l’ensemble du domaine sud-armoricain, les principales informations 
dont nous disposons (Baies de Quiberon de Vilaine et secteur d’Etel) mettent en évidence : (1) pour 
le socle cristallin, une surface topographique fortement incisée, faillée, deformée dans les principales 
directions de l’héritage hercynien et tardi-hercynien ; (2) pour les formations tertiaires, préservées et 
déformées dans des bassins, limités par des alignements structuraux de direction N120 ; N160 et N30 
présentent des surfaces topographiques nettement marquées par des vallées. C’est au toit de ces 
surfaces que les vallées post oligocènes s’individualisent. 
 - Perspectives 
 Un travail ultérieur consisterait, à l’échelle du domaine sud-armoricain, à reconstituer la 
géométrie 3D de la surface du socle et des formations tertiaires préservées à partir des données 
sismiques. Ces nouvelles données complétées avec le M.N.T terre/mer aboutirait à une visualisation 
chronologique des différentes surfaces et permettraient d’identifier l’établissement des différents 
réseaux successifs jusqu’au réseau actuel.  
Un autre travail sur la géométrie des séquences tertiaires permettrait de compléter les travaux 
réalisés à terre. Cette nouvelle base cartographique préciserait le type de mouvement enregistré, les 
principaux champs de contraintes, afin d’établir un bilan de la déformation finie depuis la fin du 
Bartonien, permettant ainsi d’estimer le rejeu vertical des failles sud-armoricaines. 
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- La morphologie des vallées : profils longitudinaux et transversaux 
 A partir des données sismiques, nous avons mis en évidence cinq réseaux hydrographiques au 
toit de la couverture tertiaire : réseau Baie de Concarneau,  réseau Aven-Belon, réseau Blavet-Laïta, 
réseau Etel et réseau Vilaine. L’orientation et l’extension de ces réseaux sont principalement 
contrôlées par le cadre morpho-structural.  
 La reconstitution des profils longitudinaux entre la côte et l’isobathe 50 m nous a permis de 
mettre en évidence des talwegs irréguliers, perturbés par la présence de seuils topographiques. Les 
principales ruptures de pentes mises en évidence sont d’origine lithologique et tectonique ou 
dépendante de la dynamique érosive fluviatile (confluences). Les ruptures de pente d’origine 
tectonique ont été principalement observées à proximité de l’Escarpement Sud Armoricain. Des 
observations similaires ont déjà fait l’objet d’étude à terre. La profondeur maximale des talwegs des 
différentes vallées en terme d’intensité d’érosion varie de 20 m de profondeur à l’Est, le long de 
l’ancien cours de la Vilaine, pour doubler et atteindre 40 m de profondeur à l’Ouest le long des 
anciens cours du Blavet et de l’Odet. Ce résultat est interprété comme un soulèvement différentiel 
récent « en touche de piano » entre ces deux régions, accommodé le long de la faille Scorff-Etel-
Quiberon, s’ajoutant au modèle de surrection différentielle croissante du Sud vers le Nord (du Massif 
Armoricain ; figure IV.9). 
 - Perspectives 
 On pourrait envisager d’étendre les profils longitudinaux en amont dans les rivières à terre et 
en aval jusqu’au rebord du talus continental via les petites incisions décrites récemment par Bourillet 
et al., 2003b. Ce travail permettrait d’évaluer l’évolution de la topographie à l’interface terre/mer 
dans un contexte de soulèvement de faible amplitude. Il permettrait de mieux comprendre les 
mécanismes responsables de l’incision et d’apporter des éléments de réponse à la disparition des 
réseaux au-delà de l’isobathe 50/70 m.  
 Enfin, une visualisation chronologique des réseaux depuis les structures à terre jusqu’au 
structures les plus profondes aboutirait à une meilleure compréhension des évolutions 
paléogéographiques des rivières sud-armoricaines et à terme les raccorder aux réseaux 

















(profondeur moyenne : 10 m)
disparition isobathe 30 m
Vallée submergée encaissée, partiellement comblée
avec terrasses morphologiques
(profondeur moyenne : 30 à 40 m)


















(rôle de protection vis à vis
de l'abrasion marine)
Surrection différentielle
Figure IV. 9 : Modèle de croissance du relief du Sud vers le Nord montrant le rajeunissement de la surface topographique au Nord
et la fossilisation de la morphologie au Sud.
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- La surface de base des vallées 
 La surface de base de ces vallées irrégulière est une surface polygénique (paragraphe B) dont 
l’âge est très difficile à contraindre, ce qui nous conduit à penser que la morphologie du domaine 
côtier sud-armoricain présente un héritage complexe où périodes de comblement et d’érosion se sont 
succédées. Néanmoins l’âge pourrait être Pléistocène supérieur. 
- Perspectives 
 Une seule et principale surface d’incision au toit de la couverture tertiaire a été caractérisée 
entre la côte et l’isobathe 50 mètres. Cette incision peut être suivie jusqu’à l’isobathe 50/70 m, il 
serait intéressant de voir si cette incision se raccorde aux incisions caractérisées récemment sur la 
marge sud-armoricaine (Bourillet et al., 2003b) 
 
- Le remplissage des vallées 
L’étude stratigraphique du remplissage des vallées fossiles a permis d’identifier 4 unités qui 
s’organisent en deux séquences de dépôts majeures. Les dépôts fluviatiles en tresse caractérisent la 
séquence inférieure, tandis que la séquence supérieure comprend un ensemble de dépôts transgressifs 
dont l’évolution verticale et latérale passe de faciès fluvio-estuariens externe à estuariens plus interne 
puis de baie. Ces environnements sont aujourd’hui fossilisés sous des dépôts franchement marins, 
caractérisés par des argiles et des sables littoraux. L’organisation de la séquence de remplissage est 
simple au sens de Zaitlin et al., 1994. 
Bien que l’âge du remplissage soit encore discuté, en particulier pour les dépôts fluviatiles, la 
séquence inférieure de ces vallées semble être Pléistocène moyen ou supérieur à la base tandis la 
séquence supérieure plus récente pourrait s’être mise en place au cours de la dernière transgression. 
Le comblement de la série transgressive s’est effectué dans deux types morphologiques de 
vallées incisées, soit (1) dans des vallées profondes encaissées, dominées par les courants tidaux à 
l’abri des hauts fonds, soit (2) dans des vallées plus larges, plus ouvertes au domaine marin, 
dominées par la houle.  
- Perspectives 
 Une étude plus approfondie intégrant morphologie des vallées (hypsométrie) et géométrie du 
remplissage nous permettrait de discuter non seulement des facteurs de contrôle eustatiques et 
tectoniques, mais de faire évoluer le modèle géométrique du remplissage en tenant compte de 
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